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1. JOHDANTO
Mantereisen  alakuoren  tutkimus  on  perustavanlaatuinen  tutkimuskenttä.  Alakuoressa
vaikuttavilla  geologisilla  tapahtumilla  on  monesti  vastine  maanpinnan  geologiassa
(Sleep  2005).  Siten  voidaan todeta,  että  alakuoren  geologia  on  todennäköisesti  yhtä
monimutkaista kuin maanpinnan geologia. Mantereisen alakuoren tutkimus antaa suoraa
tietoa kuoren koostumuksesta, rakenteesta, synnystä ja kehityksestä. Koska maapallo on
dynaaminen systeemi ja koska alakuori on rajapinta vaipan ja ylemmän kuoren välillä,
voidaan alakuoren tutkimuksella saada myös välillistä tietoa syvemmällä maan sisällä
tapahtuvista prosesseista.
Alakuoren tutkimuksen suurin haaste on näytteenotto. Alakuori alkaa yleensä noin 20–
30 km syvyydestä,  eli  näytteenotto  kairaamalla  tai  muilla  suorilla  metodeilla  ei  ole
nykypäivänä mahdollista. Tästä syystä käytännössä ainoat suorat tavat tutkia alakuoren
geologiaa ovat laattatektonisissa prosesseissa paljastuneiden granuliittien tutkimus, sekä
tulivuorten  magman  mukanaan  kuljettamien  ja  syvältä  peräisin  olevien  sivukiven
kappaleiden, eli ksenoliittien, tutkimus.
Lahtojoen  kimberliittipiippu  sisältää  suuren  määrän  tällaisia  syvältä  peräisin  olevia
ksenoliitteja  (O'Brien  ja  Tyni  1999).  Tässä  työssä  on  tutkittu  Lahtojoen
kimberliittipiipusta löydettyjen ksenoliittien petrologiaa. Näytteet on valittu niin, että ne
edustavat  tekstuurinsa  ja  mineraalikoostumuksensa  perusteella  todennäköisesti
alakuorta. Näytteiden syntysyvyyttä pyritään selvittämään näytteiden mineraalikemiaan
perustuvan  termobarometrisen  analyysin  avulla.  Lisäksi  pyritään  hahmottelemaan
näytteiden  protoliitteja  ja  metamorfista  historiaa  petrografisin  sekä  mineraali-  ja
kokokivikemiallisin  menetelmin.  Tarkoituksena  on  saada  lisää  tietoa  kivien  synty-
ympäristöstä  ja  siinä  vaikuttaneista  prosesseista.  Sijaintinsa  ansiosta  Lahtojoen
kimberliittipiipun mukana maanpinnalle kulkeutuneet ksenoliitit tarjoavat ainutlaatuisen
tilaisuuden tutkia koko litosfäärin poikkileikkausta arkeeisen ja proterotsooisen kuoren
saumavyöhykkeessä  (Hölttä  et  al.  2000;  Peltonen  et  al.  2006;  Lehtonen  ja  O'Brien
2009).
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2. YLEISTÄ ALAKUORESTA
Mantereinen kuori on koostumukseltaan ja rakenteeltaan heterogeeninen. Kuori voidaan
jakaa  geofysikaalisin  ja  litologisin  perustein  ylä-  ja  alakuoreen (kuva  1).
Geofysikaalisissa  heijastemittauksissa  yläkuoren  erottaa  alakuoresta  Conradin
epäjatkuvuuspinta,  ja  alakuoren  erottaa  vaipasta  Moho-rajapinta.  Keskimäärin
yläkuoren litologiaa dominoivat sedimenttisyntyiset kivet,  suprakrustiset metamorfiset
kivet  ja näitä  leikkaavat  granitoidit  (Rudnick  ja  Gao  2003). Alakuoressa  litologia
muuttuu  primitiivisemmäksi  ja  mafisemmaksi,  ja  metamorfoosiaste  vaihettuu
amfiboliittifasieksesta kohti granuliittifasiesta. Mantereisen kuoren keskiarvokoostumus
on  dioriittinen/andesiittinen,  mutta  alakuoren  keskiarvokoostumus  on  lähellä
primitiivistä  basalttia (taulukko  1)  (Rudnick  ja  Gao  2003).  Kuoren  rakenne  ja
koostumus  ovat syvyyden  lisäksi  riippuvaisia myös  kuoren tektonisesta  historiasta
(Taylor  ja  McLennan  1995;  Rudnick  ja  Fountain  1995).  Ohuen  fanerotsooisen
alakuoren  litologia  on  vaihtelevampaa  kuin  prekambrisen  alakuoren.  Felsiset  ja
metasedimenttiset  kivet  ovat  yleisempiä  fanerotsooisessa  alakuoressa,  ja
metamorfoosiaste on fanerotsooisen alakuoren kivissä usein alhaisempi prekambrisiin
kiviin verrattuna (Downes 1993). Prekambrisen alakuoren kivet ovat yleensä korkean
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Kuva 1: Yksinkertaistettu litosfäärin poikkileikkaus.
amfiboliittifasieksen tai granuliittifasieksen mafisia kiviä, mutta joukossa voi olla pieniä
määriä felsisiä ja intermediäärisiä kiviä sekä metapeliittejä (Rudnick ja Fountain 1995;
Downes  et  al.  2001).  Metasedimentit  ovat  harvinaisia  prekambrisessa  alakuoressa.
Nykyisten  ja  muinaisten  orogeenisten  vyöhykkeiden  alakuoresta  voidaan  tavata
eklogiitteja. Alakuoren erottaa vaipasta heijastemittauksissa yleensä selkeästi erottuva
Moho-rajapinta,  jonka  kohdalla  seismisten  aaltojen  nopeudet  nousevat  äkillisesti.
Kratonisoituneen  mannerkuoren  alla on  kuoren  pohjaan  kiinnittyneenä  vaihtelevan
paksuinen  vaipan  kaistale,  jota  nimitetään  litosfäärivaipaksi (subcontinental
lithospheric  mantle,  SCLM). SCLM  on  ympäröivää  vaippaa  kevyempi  jäykkä
litosfäärin osa, joka ei konvektoi (Sleep 2005). Sen alapuolella sijaitsee astenosfääri ja
konvektoiva vaippa.
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Taulukko 1: Mantereisen kuoren keskiarvokoostumuksia.
3. TUTKIMUSALUEEN GEOLOGIA
Kaavi-Kuopio sijaitsee 80 km päässä arkeeisen Karjalan provinssin ja svekofennisen
pääalueen reunavyöhykkeestä (kuva 2). Keski- ja myöhäisarkeeinen Karjalan provinssi
sijaitsee Itä- ja Pohjois-Suomessa. Sen sisältämien TTG-intruusioiden, migmatiittien ja
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Kuva  2:  Yksinkertaistettu  geologinen  kartta  Suomen  alkalikivistä  ja  Kuolan
alkaliprovinssista.  Tutkimusalue  sijaitsee  Kaavi-Kuopion  kimberliittiesiintymässä
lähellä Karjalan provinssin reunavyöhykettä. Valkoiset ja vino-/vaakaviivoitetut kivet
ovat prekambria nuorempia. (O'Brien et al. 2005).
vihreäkivivyöhykkeiden  vaihtelevat  synty-ympäristöt  ja  iät  (3,2‒2,7 Ga) todistavat
monimutkaisesta  tektonisesta  ja  akretionäärisestä  historiasta  (Sorjonen-Ward  ja
Luukkonen  2005;  Hölttä  et  al.  2012).  Hiljattain  on  löytynyt  todisteita  myös
varhaisarkeeisen  (~3,5 Ga)  kuoren  olemassaolosta,  sekä  maanpinnalla  (Mutanen  ja
Huhma 2003) että alakuoressa (Peltonen et al 2006). Arkeeinen kratoni alkoi repeillä
proterotsooisen  eonin  alussa,  ja  sen  lounaisreuna  oli  muuttunut  passiiviseksi
mannerreunukseksi  noin  2,0 Ga  sitten.  Kratonin  reunan  nykyisenkaltainen  rakenne
syntyi svekofennisessä orogeniassa noin 1,91‒1,87 Ga sitten, kun kratonin lounaisreuna
törmäsi  kahteen  kaarisysteemiin.  Törmäyksessä  paksuuntunut  kuori  ei
poikkeuksellisesti romahtanut painonsa alla, vaan se tasapainottui isostaattisesti kuoren
alaosaan  vaikuttaneen  magmatismin  vaikutuksesta  (Lahtinen  et  al.  2005).
Postorogeeninen magmatismi  vaikutti  Etelä-  ja  Pohjois-Suomessa noin 1,81‒1,77 Ga
sitten. Sen jälkeen ainoat merkittävät maan pinnalla näkyvät tektoniset tapahtumat ovat
olleet  rapakivimagmatismi  noin  1650‒1540 Ma  sitten,  mafinen  subvulkaaninen
magmatismi  noin  1270 Ma  sitten,  sekä  pienialainen  alkalimagmatismi  noin  600 Ma
sitten.
Tutkimuksessa käsiteltävät näytteet on kerätty Lahtojoen kimberliittipiipusta. Lahtojoen
piippu on osa suurempaa Kaavi-Kuopion kimberliittiesiintymää, joka käsittää yhteensä
noin  20  kimberliittipiippua.  Kimberliitit  ovat  purkautuneet  noin  600  Ma  sitten
arkeeisten  gneissien  (3,5‒2,6 Ga) ja  alloktonisten  proterotsooisten  metasedimenttien
(1,9‒1,8 Ga) läpi  (O'Brien  et  al.  2005).  Esiintymän  kimberliitit  voidaan  luokitella
mineraalikoostumuksensa,  kemiallisen  koostumuksensa  ja  morfologiansa  perusteella
Mitchellin  (1995) luokan  I  kimberliitteihin  (O'Brien  ja  Tyni  1999).  Lahtojoen
kimberliitti  on  diatreemifasieksen tuffisiittista  kimberliittiä  ja  tuffisiittista
kimberliittibreksiaa. Se sisältää suuren määrän ksenoliitteja ja ksenokiteitä kuoresta ja
vaipasta,  paikoitellen  myös  pieniä  määriä  korukiviksi  sopivia  timantteja.  Lahtojoen
piipun  kimberliittimagmaan  on  purkauksessa  sekoittunut  niin  suuri  määrä  kuoresta
peräisin  olevaa  ainesta,  että  magman  SiO2-pitoisuus  on  noussut  15 paino‒%
alkuperäisestä (O'Brien ja Tyni 1999).
Kuori on Lahtojoella hyvin paksu, noin 58 km. Paikallinen alakuori on litologialtaan,
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tekstuureiltaan  ja  syntyiältään  heterogeeninen  (Downes  et  al.  2001;  Peltonen  et  al.
2006).  Peltonen  et  al.  (2006) ovat  tulkinneet  Kaavi-Kuopion  alakuoren  iältään,
koostumukseltaan ja syntymekanismeiltaan sekoittuneeksi. He pitävät kuoren basalttista
altapaksuuntumista  todennäköisenä  syntymekanismina  etenkin  nuoremmalle
paleoproterotsooiselle  alakuorelle,  mutta  vanhemmassa  kuoressa  on  todennäköisesti
myös  varhaisarkeeinen  pluumisyntyinen  komponentti. Vallitseva  kivilaji  Kaavi-
Kuopion alakuoressa on mafinen granaattigranuliitti, jonka tyypillinen mineraaliseurue
on grt‒pl‒cpx±am‒q‒ilm‒rt–bt‒scp (mineraaleista  käytetyt  lyhenteet  löytyvät
liitteestä 1). Pienemmissä määrin tavataan myös plagioklaasirikkaita intermediäärisiä ja
felsisiä  granuliitteja,  kumulaattimaisia  metagabroja,  ja  harvinaisia  tonaliittisia  kiviä
(Peltonen et al. 2006). Alakuoren kivien ajoitukset osoittavat alakuoren  zirkonien iän
vaihtelevan välillä 3530‒1720 Ma (Peltonen et al. 2006). Suuri osa ajoituksista sijoittuu
ryhmiin,  joista suurimmat  sijoittuvat  varhaisarkeeiselle  ajalle  sekä  svekofennisen
orogenian  ja  postorogeenisen  magmatismin  ajoille. Loput  ajoitustulokset  sijoittuvat
tasaisesti myöhäisarkeeiselle ja varhaisproterotsooiselle ajalle. 
Alakuoren kivien iänmääritysten korrelointi maanpinnan arkeeisten ja  svekofennisten
kivien ajoitusten kanssa  vahvistaa  sitä  käsitystä,  että  maanpinnan  geologialla  on
vastaavat  ilmentymänsä  alakuoren  (ja  todennäköisesti  litosfäärinvaipan) geologiassa
(Pearson 1999; Sleep 2005). Kaikilla alakuoren ajoitusten ryhmittymillä ei ole vastinetta
paikallisen maanpinnan geologiassa, joten on mahdollista, että osa ajoituksista kuvastaa
tällaisten  vain  alakuoreen vaikuttaneiden magma-  ja/tai  lämpöpulssien  aikaansaamaa
uudelleenkiteytymistä.
Kuoren  alla,  noin  60  km  syvyydessä,  sijaitsee  koostumuksellisesti  kerroksellinen
litosfäärivaippa, joka ulottuu alueella noin 240 km syvyyteen (Lehtonen et al. 2004).
Litosfäärivaipassa  on  alueella  kolme  peridotiittista  kerrosta:  osittaisen  sulamisen
vahvasti  köyhdyttämä kerros,  vaihtelevassa määrin köyhtynyt  harzburgiittinen,  mutta
paikoin  lherzoliittinen  kerros,  ja  alin,  metasomaattisesti  uudelleenrikastunut
lherzoliittinen kerros (Lehtonen ja O'Brien 2009). Ylintä vahvasti köyhtynyttä kerrosta
ei  tavata  arkeeisen  kratonin  keskellä,  vaan  vain  sen  reunalla,  ja  se  on  tulkittu
svekofennisen  kaarisysteemin  jäänteeksi  (Lehtonen  ja  O'Brien  2009;  O'Brien  et  al.
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2010). Enimmäkseen köyhtynyt  välikerros  on  tulkittu  arkeeisen vaipan noin  3,3  Ga
sitten tapahtuneen osittaisen sulamisen jälkeensä jättämäksi residuaaliksi. Alin kerros on
tulkittu  uudelleenrikastuneeksi  osaksi  edellämainitusta  residuaalista.  Tämä
uudelleenrikastuminen  tapahtui  todennäköisesti  noin  2,0  Ga  sitten  kratonin
repeämisvaiheessa vaippaperäisen metasomatoosin vaikutuksesta (Lehtonen ja O'Brien
2009;  O'Brien  et  al.  2010). Geokemialliset  seikat  viittaavat  siihen,  että  osa  alueen
postorogeenisistä  magmakivistä  on  mahdollisesti  syntynyt  litosfäärivaipan  osittaisen
sulamisen  seurauksena  noin  1,8  Ga  sitten  (Lahtinen  1994).  Paksun  litosfäärivaipan
kehittyminen  ja  siihen  liittyvä  kuoren  geotermin  madaltuminen  liitetään  yleisesti
mantereisen  kuoren  tektoniseen  vakautumiseen,  eli  kratonisaatioon,  joka  tapahtui
maapallon laajuisesti 3,2‒2,5 Ga sitten (Taylor ja McLennan 1995; Davis et al. 2003).
4. AINEISTO JA METODIT
Aineistona  on  5  Kaavi-Kuopion  kimberliittiesiintymän  kimberliittipiipusta  #7
(Lahtojoki) kerättyä  granuliittiksenoliittia.  Näytteet  on  kerännyt  Geologian
tutkimuskeskuksen  erikoistutkija  Hugh  O'Brien.  Neljä  näytteistä  on
granaattigranuliitteja  (kuva  3).  Viides  on  felsinen  biotiittigranaattisillimaniittigneissi.
Näytteet ovat kohtalaisesti pyöristyneitä ja noin 1–5 cm kokoisia. Kaikista näytteistä on
valmistettu pintahieet. Petrografia on analysoitu polarisaatiomikroskoopilla. 
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Kuva 3: Kaavi-Kuopion kimberliittien mukanaan kuljettama 
mafinen granuliittiksenoliitti. Näiden kivien yleinen 
mineraaliseurue on grt-cpx-pl-am-q.
Näytteiden mineraalien pääalkuainekemiaa on analysoitu Geologian tutkimuskeskuksen
tutkimuslaboratoriossa  Cameca  Camebax  SX100  elektronimikroanalysaattorilla.
Analyysipisteet  on  pyritty  valitsemaan  suurimpien  mineraalirakeiden  keskeltä  ja
reunoilta. Näytteenottoresoluutio on ollut melko matala, niin että granaateista on otettu
1‒5 analyysiä rakeen pitkää halkaisijaa pitkin, ja lopuista mineraaleista pääsääntöisesti
1‒2  analyysiä  rakeen  ytimestä  tai  ytimestä  ja  reunasta.  Kiihdytysjännite  oli  15  kV,
proobin virta 20 nA ja säteen leveys 5 μm. Vertailustandardeina käytettiin luonnollisia
standardeja. Datareduktio tehtiin Camecan PAP‒ohjelmistolla.
Näytteiden  X001  ja  Ju–11–8–5  REE-alkuaineet,  Th  ja  U  on  analysoitu  Geologian
Tutkimuskeskuksen  tutkimuslaboratoriossa  (Labtium  Oy) ICP-massaspektrometrillä
metoditunnuksella 308M, johon sisältyy: 1) Näytteen kuivaus 70  ºC:ssa, 2) murskaus
kromiteräsmurskaimella  >70%  näytteestä  <2mm,  3) jauhatus  karkaistussa
hiiliteräsjauhinastiassa  <10μm,  4) fluorivety-perkloorihappoliuotus  ja  sulate
litiummetaboraatti-natriumperboraatilla,  ja  5) alkuaineiden  määritys  ICP-MS
tekniikalla.  Loput  pää-  ja  hivenalkuaineet  on  analysoitu  XRF:llä  metoditunnuksella
X175,  johon  sisältyy  edellämainitut  askeleet  1‒3,  jonka  jälkeen  on  tehty
monialkuainemääritys XRF-brikettimenetelmällä.
 4.1. TERMOBAROMETRINEN MALLINNUS JA KÄYTETYT REAKTIOT
Termobarometrinen  mallinnus  on  tehty  TWQ-ohjelmistopaketilla  (winTWQ  versiot
2.32  ja  1.0) (Berman  1988;  Berman  1991;  Aranovich  ja  Berman  1996;  täydellinen
viiteluettelo  koostumus‒aktiivisuus-malleille  ohjelman  liitteenä).  TWQ  versio  1.0
ohjelmistoa  on  käytetty  amfibolipitoisten  näytteiden  termobarometriaan.  Versio  1.0
(Berman 1988) sisältää koostumus‒aktiivisuus-mallit rauta- ja magnesium-amfiboleille,
mutta  sen  klinopyrokseenin  mallinnus  on  hyvin  yksinkertainen  (ideaalinen
sekoittuminen,  esim.  Spear  1993).  Versio  2.32  sisältää  kehittyneemmät  mallit
granaatille,  plagioklaasille  ja  klinopyrokseenille,  mutta  siitä  puuttuu  amfibolien
mallinnus  täysin.  Versioiden  väliset  tulokset  eivät  ole  keskenään  suoraan
vertailukelpoisia. Mallinnuksessa  käytetyt  mineraalikaavoihin  suhteutetut
alkuainekoostumukset on laskettu TWQ-ohjelmistopakettiin kuuluvalla winCMP 2.32
ohjelmalla  elektronimikroanalysaattorin  tuloksista.  Kolmenarvoisen  raudan  määrä  on
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arvioitu stoikiometrisesti käyttäen ohjelmiston sisäänrakennetua algoritmia. Kun TWQ-
mallinnukseen on käytetty useampaa kuin kahta itsenäistä reaktiota, on reaktiokäyrien
leikkauspisteiden keskiarvo laskettu TWQ-ohjelmistopakettiin kuuluvalla winTERSX-
ohjelmalla.  Näytteiden  tasapainottumisen  aikaiset  lämpötilat  on  TWQ-mallinnuksen
lisäksi arvioitu klinopyrokseenin ja granaatin väliselle MgFe-1-kationinvaihtoreaktiolle
kalibroidulla  termometrillä  (Krogh  2000).  Yhden  näytteen  painearvio  on  tehty
klinopyrokseenin  jadeiittikomponentin  aktiivisuuteen  perustuvalla  barometrilla
(Holland  1980).  Näissä  termo-  ja  barometreissä  käytettyihin  kolmenarvoisen  raudan
määritystapoihin on viitattu liitteessä 3.
Termobarometriassa käytetyt  reaktiot  on listattu liitteessä 2.  TWQ versiossa 2.32 on
käytetty  reaktioita  jotka  on  määritelty päätejäasenten  kvartsi,  anortiitti,  pyrooppi,
grossulaari,  almandiini,  diopsidi,  hedenbergiitti  välillä  (niinkutsuttu  GADS-
termobarometri,  2  itsenäistä reaktiota).  Lisäksi  käytetty  edellämainittuja  lisättynä
rutiililla  ja  ilmeniitillä,  kun  se  on  ollut  mahdollista  (niin kutsuttu  GRIPS-
termobarometri,  3  itsenäistä  reaktiota). Näytteelle  X039B  käytetty  päätejäseniä
pyrooppi, almandiini, anniitti ja  flogopiitti. TWQ versiossa  1.0 on käytetty reaktioita
jotka  on  määritelty päätejäsenten  tschermakiitti,  Fe-tschermakiitti,  pargasiitti, Fe-
pargasiitti, tremoliitti, Fe-tremoliitti, kvartsi, ilmeniitti, albiitti, almandiini, grossulaari,
pyrooppi,  rutiili,  diopsidi,  hedenbergiitti  ja  anortiitti  välillä  (enintään  5  itsenäistä
reaktiota).
5. TULOKSET
 5.1. PETROGRAFIA
Näytteet  ovat  petrografisesti  heterogeenisiä.  Näytteet  voidaan  luokitella
granaattigranuliiteiksi,  ja  edelleen  kolmeen alaryhmään:  1) kuivat  mafiset  granuliitit
(näytetunnukset L–81 ja X001), 2) vesipitoinen mafinen granuliitti (näytetunnus L–85)
ja 3) intermediäärinen granuliitti (näytetunnus Ju–11–8–5/56.80, tästä eteenpäin Ju–11–
8–5).  Granaattigranuliittien  lisäksi  näytesarjaan  kuuluu  yksi  mahdollisesti
metasedimentäärinen gneissi (näytetunnus X039B), joka ei sisälly edellä mainittuihin
ryhmiin. Näytteiden moodit näkyvät taulukossa 2.
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Kaksi näytteistä (L–81, X001) kuuluu ryhmään 1, eli mafisiin granaattigranuliitteihin
(kuva  5,  ja  myös  kuvat  4,  6  ja  7).  Kivien  mineraaliseurue  on  grt‒cpx‒pl‒am‒ilm‒
op±qtz‒rt‒scp.  Tekstuuri  on  granoblastinen. Vaaleanpunainen  granaatti  on
teksturaalisessa  tasapainossa  vihertävän  klinopyrokseenin,  kvartsin  ja  plagioklaasin
kanssa.  Näytteessä L–81 suurimmilla  granaattirakeilla esiintyy plagioklaasireunuksia,
jotka voivat viitata paineen alenemisesta johtuneeseen granaatin osittaiseen hajoamiseen
(kuva 6) (esim. Spear 1993). Näytteessä X001 on pieni määrä skapoliittia. Kvartsia ja
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Taulukko 2: Tutkimuksessa käsiteltävien näytteiden moodit (n = 1000, plus-merkki 
tarkoittaa että mineraali esiintyy aksessorisena).
Kuva 4: Retrograadinen tumma amfiboli reunustaa vihreää klinopyrokseenia näytteessä
L-81. Granaatissa on rutiilisulkeumia. Mittakaava kuvan alalaidassa on 500 μm.
rutiilia esiintyy vain näytteessä L–81. Modaalista amfibolia on ryhmän 1 näytteissä 5‒
20  %.  Osa  amfibolista  on  teksturaalisin  syin  tulkittavissa  primääriseksi  ja  osa
retrograadiseksi  tai  metasomaattiseksi.  Primääristä  amfibolia  esiintyy  panssaroituina
relikteinä  klinopyrokseenirakeiden  sisällä  näyttessä  X001  (kuva  7).  Tämä  viittaa
keskeytyneeseen  amfibolin  dehydraatioreaktioon.  Näytteessä  L–81  esiintyvä
sekundäärinen  amfiboli  on  kuituista  tai  miltei  mustaa,  ja  voi  reunustaa
klinopyrokseenirakeita (kuva 4). Näytteessä X001 on noin 5 % opaakkia mineraalia,
joka  esiintyy  pyöristyneenä  kahden  tai  kolmen  mineraalirakeen  raerajoissa  (triple
junction) edellämainitun tumman sekundäärisen amfibolin kanssa.
Amfibolirikkaan granuliitin L–85 tekstuuri ei ole granoblastinen, vaan siinä on viitteitä
kumulaattitekstuurista (kuva 5). Mineraaliseurue on samanlainen kuin edellä mainituilla
granaattigranuliiteilla,  eli  grt–cpx–hb–pl,  mutta  modaalista  amfibolia  on  noin  50  %.
Ruskea amfiboli vaikuttaa primääriseltä. Vihertävä amfiboli korvaa klinopyrokseeniä ja
mahdollisesti  granaattia.  Granaatti,  klinopyrokseeni,  plagioklaasi  ja  ruskea  amfiboli
ovat  paikallisesti  teksturaalisessa  tasapainossa,  ja  granaatissa  on  viitteitä
omamuotoisuudesta tai granoblastisuudesta. Yleisesti mineraalien väliset raerajat eivät
ole  puhtaita,  vaan  kiven  rakosysteemiin  on  kiteytynyt  runsaasti  hienorakeista
plagioklaasia, opaakkeja mineraaleja ja kiilteitä. Rakosysteemissä esiintyy myös hyvin
pieniä määriä kiteistä ruskeaa biotiittia. 
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Kuva 5: Polarisaatiomikroskoopissa tasopolarisoidussa valossa valokuvatut näytteet.
Näytteet L–81, X001 ja L–85 ovat mafisia granaattigranuliitteja, kun taas Ju–11–8–5
on  intermediäärinen  granuliitti.  Näytteiden  tekstuurit  ovat  granoblastiset,  paitsi
näytteen  L–85  tekstuuri  on  kumulaattimainen.  Näytteen  Ju–11–8–5  plagioklaasi  on
pitkälle muuttunutta piilokiteiseksi ruskeaksi massaksi,  joka on paikoin voimakkaasti
Ca,  F  ja  Sr  pitoista.  Näytteen  Ju–11–8–5  oikeassa  laidassa  porfyyristä
kimberliittimagmaa.
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Kuva 6: Plagioklaasireunuksia granaattirakeilla näytteessä L–81. Vasemmanpuoleinen
kuva on otettu tasopolarisoidussa valossa, oikeanpuoleinen ristipolarisoidussa valossa.
Kuvan pystysivu on noin 5mm.
Kuva  7:  Keskeneräinen  amfibolin  dehydraatioreaktio  näytteessä  X001.  Näyte  on
valokuvattu tasopolarisoidussa valossa. Mitta-asteikko 500 μm.
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Kuva  8:  Nuoli  osoittaa  ylikasvaneen  klinopyrokseenirakeen  näytteessä  Ju–11–8–5.
Klinopyrokseenirakeen  alkuperäinen  polygoninen  ydin  erottuu  oikeanpuoleisessa
ristipolarisoidussa valossa otetussa valokuvassa. Vaalea mineraali on verrattain hyvin
säilynyttä plagioklaasia, jossa ruskeaa Ca-F-Sr-muuttumista. Mitta-asteikko 500 μm.
Kuva 9: Näyte X039B valokuvattuna tasopolarisoidussa valossa. Tekstuuri on selvästi
deformoitunut  gneissinen.  Mineraaliseurue  on  kvartsi-granaatti-biotiitti-sillimaniitti.
Sillimaniittia sulkeumina granaatissa. Mitta-asteikko 5 mm.
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Näyte  Ju–11–8–5  on  intermediäärinen  granuliitti  suuren  modaalisen
plagioklaasimääränsä  takia.  Näytteen  päämineraalit  ovat  grt‒cpx‒plg‒rt.  Kiven
tekstuuri  on  pitkälle  tasapainottunut  granoblastinen  (kuva  5).  Granaatit  ovat
polygonisia,  verrattain  ehjiä,  ja  niissä  on  hyvin  vähän  sulkeumia.  Granaateissa  on
suotaumina  pieniä  ohuita  rutiilineulasia,  mikä  viitaa  rakeiden  kasvaneen  ja/tai
tasapainottuneen  korkeassa  paineessa  (Zhang  et  al.  2003).  Granoblastista  rutiilia
esiintyy  myös  perusmassassa.  Joillain  granaateilla  on  ohuet  (<  0,2  mm) heikosti
kehittyneet  kelyfiittiset  kehät.  Alakuoren  granaattien  kelyfiittiytymistä  voidaan  pitää
merkkinä kiven kuumentumisesta in situ tai kuljetuksen aikana (Rudnick 1992). Vihreä
klinopyrokseeni  on  granoblastista,  mutta  paikoin  sen  raerajat  ovat  syöpyneet
kontakteissa  plagioklaasin  kanssa;  yhdessä  syöpyneessä  klinopyrokseenirakeessa  on
havaittavissa  polygoninen  ydin  (kuva  8).  Plagioklaasi  on  pitkälle  hajonnutta
hienorakeiseksi ruskeaksi massaksi. Jäljellä olevat rakeet ovat voimakkaasti muuttuneet
reuna-  ja  rakomyötäisesti.  Hajoneessa  plagioklaasissa  on  merkkejä  reliktisestä
granoblastisesta  tekstuurista.  Ohuthieessä  näkyy  kontakti  ksenoliitin  ja  ultramafisen
porfyyrisen magman kanssa (hyvin todennäköisesti kimberliittimagmaa). Plagioklaasin
hajoaminen  on  voimakkainta  kontaktin  läheisyydessä,  joten  kimberliittimagman
vaikutusta  plagioklaasin  hajoamiseen  ei  voida  sulkea  pois  petrografisen  tarkastelun
perusteella.  Näytteeseen  on  kiteytynyt  pieniä  määriä  hienorakeista  sekundääristä
karbonaattia,  ja  näytettä  halkoo usea  piilokiteisellä  karbonaatilla  täyttynyt  hiusjuoni.
Hieen perusteella ei selviä, onko juonten alkuperä kontaktissa olevassa magmassa.
Näyte X039B on karkearakeinen biotiittigranaattisillimaniittigneissi (kuva 9). Näyte on
voimakkaasti deformoitunut. Kvartsi ja biotiitti aaltosammuvat. 
 5.2. MINERAALIKEMIA
Mineraalien kemialliset koostumukset löytyvät liitteestä 3.
Granaatit ovat kautta linjan vaaleanpunaisia ja läpimitaltaan noin 0,2‒7 mm. Kuvien 10
ja  11 perusteella  granaattigranuliittien  granaatit  jakautuvat  kemiallisesti  kolmeen
ryhmään,  jotka  noudattavat  petrografista  luokittelua  melko hyvin.  Koostumukseltaan
granaatit vaihtelevat välillä Alm35–60, Grs11–25, Pyr15–37 ja Sps1–3, paitsi näytteessä X039B,
15
jonka granaatit ovat hyvin Ca-köyhiä ja anomaalisen Mg-rikkaita (Grs2, Alm53, Pyr45).
Kuvien 10 ja 11 mukaan näytteiden X001 ja L–81 granaatit ovat koostumuksellisesti
homogeenisiä muiden näyttteiden granaatteihin verrattuna. Näytteiden L–85 ja Ju–11–
8–5  granaatit  ovat  koostumuksellisesti  vaihtelevimpia.  Näytteiden  granaattirakeiden
koostumusvaihtelu  ei  ole  satunnaista,  vaan  trendit  johtuvat  rakeiden
koostumuksellisesta vyöhykkeellisyydestä. Kaikissa  näytteissä granaattien reunat ovat
köyhtyneet magnesiumista ytimiin verrattuna (kuva 12).  Korkeimmat Mg-pitoisuudet
mitataan suurimpien rakeiden ytimistä. Suurimpien rakeiden reunojen Mg-pitoisuudet
ovat samaa luokkaa kuin pienten (< 1 mm) rakeiden ytimien Mg-pitoisuudet. Näytteen
Ju–11–8–5 granaatit ovat muita Mg- ja Ca-rikkaampia, ja niiden koostumuksissa näkyy
selvä Ca‒Mg/Fe-suuntainen trendi:  rakeiden rauta-  ja  magnesiumpitoisuus  laskee,  ja
kalsiumpitoisuus kasvaa ytimistä reunoja kohden. Näytteen L–85 granaateissa näkyy
vastaavasti  Fe‒Ca/Mg suuntainen  trendi:  kalsium-  ja  magnesiumpitoisuus  laskee,  ja
rautapitoisuus kasvaa reunoja kohden. Näytteissä X001 ja L–81 havaitaan myös heikkoa
vyöhykkeellisyyttä, mutta vaihtelut komponenttien pitoisuuksissa ovat pieniä, ja voivat
osaksi johtua granaattirakeiden kanssa kontaktissa olevasta klinopyrokseenista.
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Kuva  10:  Näytteiden  granattien  mikroanalysaattorilla  mitatut
pääalkuainekoostumusten laatikkojanakuvaajat. Mafiset granaattigranuliitit X001 ja
L–81,  amfibolirikas  granuliitti  L–85  ja  intermediäärinen  granuliitti  Ju–11–8–5
eroavat koostumuksellisesti toisistaan.
Mottanan eklogiittisten granaattien analyysien luokittelussa (1986) (kuva 11) näytteiden
X001 ja L–81 (mafiset granuliitit) granaatianalyysit sisältyvät luokkiin A-3 (grt‒cpx±pl
ksenoliitit  diatreemeissä,  tulkittu  myös  granuliiteiksi),  B  (yleiset,  eli  alueellisen
metamorfoosin PT-polkujen, eklogiitit) ja C (ofioliittiset eklogiitit, eli subduktion PT-
olosuhteiden  eklogiitit).  Näytteen  L–85 (amfibolirikas  granuliitti) granaattianalyysit
sisältyvät  luokkaan  B,  ja  reunojen  rautapitoisemmat  analyysit  myös  luokkaan  C.
Näytteen  Ju–11–8–5 granaatirakeiden ytimien analyysit  kuuluvat  luokkiin  A-3 ja  B,
reunojen analyysit poistuvat nousevan Ca-pitoisuuden mukana luokasta A‒3.
Klinopyrokseenit  ovat vihertäviä ja läpimitaltaan noin 0,3‒5 mm. Niiden kemialliset
koostumukset näkyvät kuvissa 13 ja 14. Amfibolirikkaan granuliitin L–85 ja mafisten
granuliittien L–81 ja X001 klinopyrokseeni on alumiini- ja rautarikasta diopsidia, jonka
koostumus  vaihtelee  välillä  En32‒37,  Wo46‒48 ja  Fs15‒22.  Amfibolirikkaan  granuliitin
klinopyrokseenissa on huomattavasti enemmän rautaa ja hieman vähemmän alumiinia
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Kuva 11:  Granaattien koostumukset  kolmiodiagrammilla.  Kolmion kärjet  granaatin
mineraalikaavaan suhteutetut koostumukset: Fe2+ – Mg – Ca. Näytteiden granaattien
koostumukset noudattavat hyvin tekstissä esitettyä näytteiden petrografista luokittelua.
Tumman  harmaat  pisteet  ovat  granaattien  koostumuksia  Höltän  et  al.  (2010)
ksenoliittianalyyseistä.  Katkoviivoilla  rajatut  alueet  Mottanan  (1986)  luokittelun
mukaan (selitys tekstissä).
mafisiin  granuliitteihin  verrattuna.  Intermediäärisen  granuliitin  Ju–11–8–5
klinopyrokseeni on omfasiittia ja egiriiniaugiittia; koostumus vaihtelee Jd11‒20, Ae6‒13 ja
Qd74‒76. Egiriinipitoisuus on korkeimmillaan suurten rakeiden ytimissä. Jadeiittipitoisuus
kasvaa rakeiden ytimistä reunoja kohti.  Pienistä,  plagioklaasin ympäröimistä rakeista
mitataan  selvästi  korkeimmat  jadeiittipitoisuudet  (Jd20) ja  matalimmat
egiriinipitoisuudet  (Ae6).  Muiden  näytteiden  klinopyrokseeni  on  myös  heikosti
vyöhykkeellistä,  niiden  magnesiumpitoisuuden  noustessa  reunoja  kohden.
Klinopyrokseenien  magnesiumluku  (Mg#) on  suurin  mafisissa  granuliiteissa  (0,75‒
0,80) ja  pienin  amfibolirikkaassa  granuliitissa  (0,67‒0,75),  jonka  granaatit  ja
klinopyrokseenit  ovat  selvästi  rautarikkaampia  muihin  näytteisiin  verrattuna.
Amfibolirikkaan  ja  mafisten  granaattigranuliittien  klinopyrokseenin  magnesiumluku
korreloi  kalsiumin  kanssa,  kun  taas  intermediäärisen  granuliitin  klinopyrokseeneissa
tämä  korrelaatio  on  negatiivinen.  Intermediäärisen  granuliitin
klinopyrokseenianalyysien  koostumuksien  korrelaatio  on  kautta  linjan  heikompaa,
mutta niiden alumiinipitoisuus korreloi natriumpitoisuuden kanssa.
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Kuva  12:  Granaattien  koostumuksellinen  vyöhykkeellisyys.  X-akselilla  ovat
mikroanalysaattorin näytepisteet tasavälein (n = 3-6), ja Y-akselilla ovat granaatin Fe-,
Mg- ja Ca-päätejäsenten mooliosuudet.
Kuva  13:  Näytteiden  klinopyrokseenirakeiden  mikroanalysaattorilla  mitatut
koostumukset laatikkojanakuvaajalla.
Amfiboli  on pleokroista  ruskeasta  tumman ruskeaan,  tai  harvoin ruskean vihertävää.
Raekoko vaihtelee välillä  0,1‒2 mm, paitsi  amfibolirikkaassa näytteessä L–85,  jossa
suurimmat  rakeet  ovat  noin  5  mm.  Koostumuksellisesti  amfibolit  kuuluvat  Ca-
amfibolien  ryhmään.  Suurin  osa  analyyseistä  on  pargasiittista  tai  hastingsiittista
sarvivälkettä, ja muutama analyysi on puhdasta pargasiittia tai hastingsiittia (kuva 15).
Amfibolien magnesiumluku vaihtelee välillä 0,49‒0,72. Mafisten granuliittien amfibolit
eroavat  amfibolirikkaan  näytteen  L–85  amfibolista,  joka  on  verrattain
magnesiumköyhää,  ja  sisältää  enemmän  rautaa  ja  kaliumia.  Mafisten  granuliittien
magnesiumrikkaat  amfibolit  ovat  kemiallisesti  keskenään  samankaltaisia,  joskin
näytteen  X001  amfibolissa  on  suurempaa  koostumusvaihtelua.  Analysoiduissa
amfiboleissa fluorin määrä on alle 0,01 paino‒%, ja kloori vaihtelee 0,10‒0,45 paino‒
%.
Plagioklaasi on raekooltaan 0,1‒3 mm. Sen koostumus vaihtelee välillä An38‒44, paitsi
näytteessä  Ju–11–8–5,  jonka  plagioklaasi  on  huomattavasti  albiittisempaa  An21,  ja
sisältää lähes 3 paino‒% K2O. Kyseisen näytteen plagioklaasi sisältää myös noin 0,2
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Kuva  14:  Klinopyrokseenianalyysien  mineraalikaavaan  suhteutetut  koostumukset.
Vasemmanpuoleisen kolmion kärjet Wo-En-Fs. Oikeanpuoleisen kolmion kärjet Quad-
Jd-Aeg,  jossa  Quad  =  Ca-Mg-Fe-klinopyrokseenit  (muut  näytteet  Ju–11–8–5
lukuunottamatta  sijoittuvat  oikeanpuoleisen  kolmion  yläkärkeen,  joten  ne  on  jätetty
piirtämättä) (Morimoto et al. 1988).
Kuva  15:  Leake  et  al.  mukaan  (1997)  amfibolien  koostumukset
diskriminaatiodiagrammeilla.  Akselien  kemialliset  koostumukset  ovat
mineraalikaavaan  suhteutettuja  koostumuksia.  Vasemmalla  edeniitti‒sarvivälke‒
pargasiitti-sarjan amfibolit  (kentät A1-12),  oikealla edeniitti‒sarvivälke‒hastingsiitti-
sarjan  amfibolit  (kentät  B1-12).  Vasemmalla  analyysit  sijoittuvat  kenttään  A5,  eli
rautapitoiset  pargasiittiset  sarvivälkkeet.  Oikealla  näytteet  sijoittuvat  kenttiin  B1
(magnesiohastingsiitti),  B2  (magnesiumpitoinen  hastingsiitti),  B4
(magnesiohastingsiittinen  sarvivälke)  ja  B5  (magnesiumpitoinen  hastingsiittinen
sarvivälke).
paino‒%  strontiumia,  ja  on  ainakin  osittain  korvautunut  tässä  tutkimuksessa
tunnistamattomaksi  jääneellä  piilokiteisellä  mineraalilla,  tai  mineraaliseoksella,  joka
sisältää  paikallisesti  noin 4 paino‒% strontiumia.  Plagioklaasin  muuttumiseen liittyy
paikallisesti  myös  korkeita  fluoripitoisuuksia  (1,5  paino–%)  ja  Ca-pitoisia
wollastoniittimaisia koostumuksia.
Analysoidut  oksidit  ovat  Mg-ilmeniittejä.  Näytteen  L–81  skapoliitti  on  mizzoniittia
(Me68). 
Näytteen X039B mineraalien koostumus selviää liitteestä 3.
 5.3. KOKOKIVIGEOKEMIA
Kokokivianalyysien  tulokset  löytyvät  liitteestä  4  ja  näytteiden  normit  liitteestä 5.
Pääalkuainekoostumuksen perusteella näyte X001 on ultramafinen basaltti (kuva 16). Se
on  metalumiininen,  sekä  oliviini-,  diopsidi-  ja  hypersteeninormatiivinen.  Pienehkö
hehkutushäviö  selityy  10 %  modaalisella  amfibolilla.  Näyte  on
pääalkuainepitoisuuksiltaan  tyypillinen  Kaavi-Kuopion  mafinen  granaattigranuliitti
(Hölttä et al. 2000; Peltonen et al. 2006). 
Näyte  Ju–11–8–5 on Kaavi-Kuopion  ksenoliittisarjassa  anomaalinen.  Näyte  on  SiO2
köyhä (39 paino‒%) ja CaO rikas (20 paino‒%). Näytteen K2O on äärimmäisen matala,
alle määritysrajan 0,03 paino‒%. Myös MgO on verrattain matala 6 paino‒%. TAS-
diagrammilla  kivi  piirtyy  ultraemäksisten  kivien  vasempaan  alanurkkaan
(Na2O + K2O = ~0,7 paino‒%).  Pääalkuainekoostumuksen  perusteella  kivi  olisi
ultraemäksinen (< 45 paino‒% SiO2), mutta sitä ei voida luokitella TAS-diagrammilla
komatiitiksi,  meimekiitiksi  tai  pikriitiksi,  koska  kiven  MgO < 12  paino‒%. Koska
näytteessä  ei  petrografisessa  tarkastelussa  ole  löytynyt  vesipitoista  faasia,  johtuu
kokokivianalyysissa  ilmenevä  5,4  %  hehkutushäviö  ainakin  osittain  karbonaatista.
Normitettaessa  CO2:n  läsnäollessa  kivi  on  alkalinen  sisältäen  nefeliiniä  ja  kalsiittia,
ilman CO2:ta kivi normittuu nefeliini- ja larniittipitoisena.
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Kuva  16:  Näytteiden  X001  ja  Ju–11–8–5  pääalkuainekoostumukset  AFM-  ja  TAS-
diagrammeilla. Muista näytteistä ei ollut saatavilla kokokivikemmiallista dataa.
Näytteiden  Ju–11–8–5  ja  X001  hivenalkuainekoostumukset  löytyvät  liitteestä  4 ja
normalisoituina  kuvista  17 a,  b,  c  ja  d.  Siirtymämetalleista  kromin  ja  nikkelin
pitoisuudet  ovat  kummassakin  näytteessä  alhaisia  suhteessa  kondriittien  pitoisuuteen
(kuva 17c), ja mafisten ksenoliittien keskiarvokoostumukseen (kuva 17d). Myös muut
siirtymämetallipitoisuudet  ovat  alhaisia  vanadiinia  ja  skandiumia  lukuunottamatta.
Kumpikin  näyte  on  rikastunut  lyijystä.  Nämä  ominaisuudet  ovat  tyypillisiä  Kaavi-
Kuopion alakuoren ksenoliiteille (Hölttä et al. 2000). 
Vertailussa  primitiiviseen  vaippaan (kuva  17b) ja  kondriittiseen  koostumukseen
(Thompson  1982) näyte  X001  on rubidiumpitoisempi ja  sen thorium-,  tantaali-  ja
niobipitoisuudet  ovat  alhaisemmat  (Th  alle  määritysrajan  0,5  ppm). Näytteen  REE-
kuvaaja  on  tasaisen  laskeva,  LREE  ovat  hieman rikastuneet  HREE:en  verrattuna
(LaN/YbN = 2,52). Näytteessä on pieni negatiivinen Eu-anomalia (Eu/Eu* = 0,86). Näyte
on  hivenalkuainekoostumukseltaan  hyvin  tyypillinen  Kaavi-Kuopion  alakuoren
granaattigranuliitti.
Näyte Ju–11–8–5 on hivenainepitoisuuksiltaan äärimmäisen köyhtynyt, lukuunottamatta
merkittävää  rikastumista  strontiumista  ja  lyijystä  (kuva  17b).  Erityisesti  näyte  on
köyhtynyt  kaliumista,  rubidiumista  ja  HFS  alkuaineista  (high  field  strenght).  Osa
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mitatuista  hivenalkuaineista  on  pitoisuudeltaan  alle  määritysrajan.  Näytteen  REE
kuvaaja  ei  ole  tasainen:  LREE  pitoisuudet  laskevat  jyrkästi,  niin  että  MREE:en
kuuluvien Sm ja Tb pitoisuudet ovat samaa luokkaa kondriittisten pitoisuuksien kanssa.
HREE ovat rikastuneet MREE:en verrattuna,  mutta köyhtyneet LREE:hen verrattuna
(LaN/YbN = 4,49). Näytteessä on hyvin voimakas positiivinen Eu-anomalia (Eu/Eu* =
4,2). 
 5.4. TERMOBAROMETRIA
Termobarometrisessä  mallinnuksessa  käytetyt  koostumukset  löytyvät  liitteestä  3.
Näytteen  X039B  mineraaliseurue  ei  salli  luotettavaa  barometristä  mallinnusta,  eikä
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Kuva 17: Näytteiden Ju–11–8–5 (punainen ympyrä ja viiva) ja X001 (violetti vinoneliö
ja  viiva)  hivenalkuainekuvaajat.  Käytetty  normalisointimetodi  ilmoitettu  kuvaajan
ylälaidassa. Kuvaajien taustalla viivoitetulla alueella näkyvissä aiempien tutkimusten
ksenoliittikoostumukset Kaavi-Kuopio alueelta näytettä L-34 lukuunottamatta (Hölttä et
al. 2000).
näyte  siten  sisälly  seuraavaan  esitykseen.  Näytteelle  on  voitu  tehdä  pelkkä
termometrinen  arvio  granaatti-biotiitti  MgFe-1-kationinvaihtoreaktion  avulla.
Termobarometrian tulokset näkyvät taulukossa 3.
Rakeiden  ytimistä  mitattujen  koostumusten  perusteella  näytteet  asettuvat
lämpötilavälille  790‒825  °C  ja  painevälille  9,5‒10,8  kbar. Rakeiden  reunojen
koostumuksista mallinetut PT-olosuhteet ovat matalampia, ja asettuvat välille 756‒688
°C  ja  8,7‒9,9  kbar.  Yleisesti  mineraalirakeiden  reunat  näyttävät  tasapainottuneen
matalammissa  paine-  ja  lämpötilaolosuhteissa  rakeiden  ytimiin  verrattuna.
Poikkeuksena on intermediäärinen granuliitti  Ju–11–8–5, jolle mallinnettu painearvio
rakeiden ydinten koostumuksella on 17,5 kbar, mutta reunakoostumuksille mallinnettu
paine  on  korkeampi  17,9  kbar.  Näytteen  Ju–11–8–5 painearvio  on  tehty  myös
jadeiittikomponentin  aktiivisuuteen  perustuvalla  barometrilla,  jolla  kokonaistulos  on
matalampi,  mutta  rakeen  ydin  on  senkin  mukaan  tasapainottunut  matalammassa
paineessa  kuin  reuna.  Näytteen  Ju–11–8–5 rakeiden  reunat  ovat  Kroghnin (2000)
termometrin  perusteella  tasapainottuneet  korkeammassa  lämpötilassa  kuin  rakeiden
ytimet, päinvastoin kuin TWQ tuloksissa.
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Taulukko 3: Termobarometrian tulokset kilobaareina ja celsius-asteina. Laskettu TWQ
2.32  ja  TWQ  1.0  ohjelmistoilla.  Selitykset:  Ydin/Reuna  =  kemiallisen  analyysin
näytteenottopisteen sijainti suhteessa analysoidun mineraalirakeen muotoon. PGADS =
Grt + Cpx + Plg + Q barometri; TGRT-CPX = Grt-Cpx termometri; PAVE ja TAVE =
Jos  näytteelle  on  voitu  kirjoittaa  >2  itsenäistä  reaktiota,  on  laskettu  kaikkien
mahdollisten  reaktioiden  reaktiokäyrien  välisten  leikkauspisteiden  keskiarvo
winTERSx–ohjelmalla:  lukema  on  tuloksena  saatu  keskiarvo,  suluissa  keskihajonta;
TWQ  versiossa  2.32  käytetty  edellämainittujen  faasien  lisäksi  Ti-faaseja,  kun
mahdollista;  TWQ versiossa 1.0 käytetty  edellämainittujen faasien lisäksi  amfibolia,
kun  mahdollista  (itsenäisen  reaktion  määritelmä tekstissä)  (Berman  1991).  TK-R =
Krogh  Ravnan  (2000)  kalibraatio  Grt-Cpx-termometrille.  PH  =  Hollandin  (1980)
kalibraatio jadeiittibarometrille.
6. KESKUSTELU
 6.1. TERMOBAROMETRIAN METODEISTA JA LUOTETTAVUUDESTA
Termobarometriset mallit nojaavat yleisesti oletukseen siitä, että kiven mineraaliseurue
on termodynaamisessa tasapainossa. Tämä tarkoittaa, että kiven faasikomponentit ovat
saavuttaneet keskinäisen termodynaamisen tasapainotilan ja että tämän tasapainotilan
mukaiset  mineraalikoostumukset  ovat  säilyneet  muuttumattomina  kiven
myöhäisemmissä  kehitysvaiheissa.  Tämä  oletus  on  yksinkertaistus  luonnollisissa
systeemeissä  tapahtuviin  prosesseihin  verrattuna.  Tämä  yksinkertaistettu  viitekehys
tarjoaa kuitenkin menetelmän tutkia metamorfisia prosesseja, ja suuri osa modernista
metamorfisten  kivien  tutkimuksesta  nojaakin  tähän  oletukseen  Spear  1993).  Tässä
tutkimuksessa tehty termobarometrinen mallinnus perustuu Gibbs–Helmholtzin yhtälön
sovellukseen,  jonka  mukaan  termodynaamisesti  tasapainoisessa  mineraaliseurueessa
paine  (P) ja  lämpötila  (T) ovat  reaktion  tasapainovakion  (KD) funktio
(0 = ΔH + PΔV - TΔS + RTlnK ;  Spear 1993).  Reaktio voi  olla  mikä tahansa reaktio,
joka  voidaan  kirjoittaa  kivestä  löytyvien  mineraalien  päätejäsenten  välille,  ja  jonka
termodynaamiset  ominaisuudet  tunnetaan.  Koska reaktion tasapainovakion (KD) arvo
voidaan  laskea  kivestä  mitattujen  mineraalikoostumusten  avulla,  tasapainovakio
voidaan  piirtää  käyränä  PT-diagrammille.  Kiven  mineraalien  voidaan  olettaa
tasapainottuneen  jollain  kohtaa  kyseistä  käyrää,  jos  mineraalit  ovat  keskenään
edellämainitulla  tavalla  termodynaamisessa  tasapainossa.  Perinteisessä
termobarometriassa  lasketaan  kaksi  tällaista  reaktiokäyrää,  jolloin  käyrien
leikkauspisteestä voidaan lukea kiven termodynaamisen tasapainottumisen aikaiset PT-
olosuhteet. 
 6.1.1. Virhelähteet termobarometriassa
Termobarometriassa  tehtävät  oletukset  voivat  vaikuttaa  saatujen  tulosten
luotettavuuteen,  joka  täytyy  pitää  mielessä  tuloksia  tarkasteltaessa.  Merkittävimmät
virhelähteet  liittyvät  oletukseen  tasapainoisesta  mineraaliseurueesta  (niin  kutsuttu
geologinen  virhe),  sekä  itse  mallinnuksessa  käytettäviin  mineraalien  koostumus‒
aktiivisuus-malleihin (Frost ja Chacko 1989; Berman 1991; Lieberman ja Petrakakis
1991; Powell ja Holland 2008). Myös käytettävään analytiikkaan liittyy oma virheensä,
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mutta sen tilastollinen arviointi on yksinkertaista (Lieberman ja Petrakakis 1991), eikä
virhe (±5 °C) ole merkittävä edellämainittuihin virhelähteisiin verrattuna (Kohn ja Spear
2000).  Toinen  analyysimetodiikkaan  liittyvä  virhelähde  on  kolmenarvoisen  raudan
määrittäminen,  joka  voi  olla  merkittävä  virhelähde  erityisesti  yleisesti  käytetyissä
MgFe-1-kationinvaihtoreaktioihin  perustuvissa termometreissa  (esim.  Frost  ja  Chacko
1989,  Spear  ja  Florence  1992).  Kolmenarvoisen  raudan määrää  ei  voida  analysoida
mikroanalysaattorilla,  joten yleensä sen määrä arvioidaan stoikiometrisin menetelmin
(esim.  Droop  1987).  Granaatti-klinopyrokseeni  MgFe-1-kationinvaihtoreaktion
tasapainovakio (KD) on riippuvainen klinopyrokseenin ja granaatin Mg/Fe2+ suhteista, ja
tasapainovakio  on erityisen herkkä  muutoksille  klinoyrokseenin  Fe2+/Fe3+-suhteessa.
Fe3+ lisäys  klinopyrokseenin koostumukseen vähentää verrannollisesti  sen sisältämän
Fe2+ määrää, ja siirtää reaktiokäyrää matalampaan lämpötilaan. Granaatin rautapitoisuus
on  yleensä  niin  korkea,  että  sen  Fe2+/Fe3+ -suhteella  ei  ole  merkittävää  vaikutusta
lopputulokseen.  Tässä  tutkimuksessa  kolmenarvoinen  rauta  on  arvioitu
stoikiometrisesti. Toinen vaihtoehto olisi olettaa kaikki rauta kahdenarvoiseksi, jolloin
kaikki  MgFe-1-kationinvaihtoreaktioihin  perustuvat  lämpötila-arviot  olisivat
maksimiarvioita  näytteiden  tasapainottumisen  aikaiselle  lämpötilalle.  Tässä
tutkimuksessa kaiken raudan olettaminen kahdenarvoiseksi nostaa lämpötiloja noin 50
°C, kun tuloksia vertailee sellaisiin, joissa kolmenarvoinen rauta on arvioitu käyttäen
stoikiometrista metodia.
Huomionarvoista on, että suurin osa termobarometrian merkittävistä virhelähteistä on
systemaattisia,  mikä  tekee  tulosten  oikeellisuuden  tilastollisesti  merkittävästä
arvioinnista  hyvin  vaikeaa  tai  mahdotonta.  Koostumus‒aktiivisuus-mallinnuksesta
aiheutuva systemaattinen virhe voi olla hyvin suuri.  Lieberman ja Petrakakis  (1991)
tutkivat  granaatin  koostumus‒aktiivisuus-mallinnuksen  vaikutusta  termobarometrian
tuloksiin.  Heidän mukaansa painearviot  vaihtelivat noin 5–14 kbarin välillä  riippuen
käytetystä mallista.  Myös Spear (1995) päätyi  samankaltaiseen lopputulokseen (±3,1
kbar),  mutta  tarkensi,  että  yksittäisen  tutkimuksen  puitteissa  pienin  tilastollisesti
merkitsevä näytteiden välinen paine-ero on noin 0,3-0,9 kbar, olettaen että analyyttinen
ja geologinen virhe ovat näytteissä yhtä suuret. Vertailtaessa tässä TWQ mallinnuksella
tehdyn  lämpötilamallinnuksen  tuloksia  Kroghn  (2000) mallilla  saatuihin  tuloksiin
26
keskihajonta  on  noin  50  °C. Tämän  tutkimuksen  puitteissa  ei  voida  arvioida  sen
tarkemmin  tutkimuksessa  käytetyistä  koostumus‒aktiivisuus-malleista  aiheutuneen
virheen  määrää.  Tutkimuksen  termobarometriset  tulokset  ovat  kaiken  kaikkiaan
samankaltaisia  muiden  vastaavien  termobarometristen  tutkimustulosten  kanssa
(esimerkiksi Hölttä et al. 2000, Peltonen et al. 2006).
Mineraalien  koostumuksellisesta  heterogeenisyydestä  johtuva  virhe,  eli  geologinen
virhe, voi myös olla suuri. Geologisen virheen määrää ei voida arvioida tilastollisesti.
Granuliittien kohdalla voidaan olettaa, että kivet ovat sijainneet verrattain pitkän ajan
korkeassa  lämpötilassa  ja  paineessa.  Alkuaineiden  tilavuus-  ja  rakodiffuusio  on
verrattain  nopeaa  korkeissa  (>500  °C) lämpötiloissa  Spear  1993),  minkä  lisäksi
dehydraatioreaktioista vapautuvat fluidit osaltaan edesauttavat alkuaineiden liikettä ja
metamorfisten  reaktioiden  etenemistä  kivessä  (Guiraud  et  al.  2001).  Siten  voidaan
olettaa,  että  granuliittien  mineraalit  ovat  läpikotaisin  tasapainottuneet  jonain  kiven
kokeman  PT-polun  hetkenä,  joka  on  todennäköisesti  lähellä  PT-polun
lämpötilamaksimia Spear 1993). Tällaisessa tilanteessa geologisen virheen määrä olisi
lähellä  nollaa  (Berman  1991;  Lieberman  ja  Petrakakis  1991).  Granuliittien
mineraaleissa  esiintyy  yleisesti  retrograadista  vyöhykkeellisyyttä,  joka  syntyy,  kun
mineraalit uudelleen tasapainottuvat laskeviin PT-olosuhteisiin lämpötilan ollessa vielä
korkealla.  Metamorfiset  reaktiot eivät etene tasapuolisesti  laskevissa PT-olosuhteissa.
Yleistäen kationinvaihtoreaktioiden eteneminen jatkuu matalampiin lämpötiloihin kuin
nettosiirtymäreaktioiden  (Frost  ja  Chacko  1989).  Lisäksi  mineraalirakeiden  sisäinen
alkuaineiden  tilavuusdiffuusio  on  nopeampaa  avoimemman  kiderakenteen
mineraaleissa (esimerkiksi kiilteet). Siten on mahdollista, että retrograadinen uudelleen
tasapainottuminen  on  joidenkin  mineraalirakeiden  kohdalla  läpikotaista,  kun  taas
toisten, etenkin suuremman läpimitan rakeiden kohdalla se rajoittuu rakeiden reunoihin.
Tarkemman  selityksen  granuliittien  diffusiiviseen  reaktiokinetiikkaan  tarjoaa  Spear
(1993)  luku  17.  Jäähtymisen  aikainen  mineraalien  diffusiivinen  uudelleen
tasapainottuminen on suurin geologisen virheen lähde granuliittien termobarometriassa
(Frost  ja  Chacko 1989).  Tässä tutkimuksessa termobarometristen tulosten  geologista
virhettä on pyritty arvioimaan petrografisten ja geokemiallisten seikkojen sekä TWQ-
ohjelmistolla tehdyn hyvin yksinkertaisen tilastollisen tarkastelun avulla.
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Tässä  työssä  tutkittujen  granaattien  kemiallisen  vyöhykkeellisyyden  laatu  tukee
edellämainittua  oletusta  siitä,  että  ne  olisivat  läpikotaisin  tasapainottuneet  jonain
hetkenä  kiven  kehityshistoriassa.  Korkeimmat  Mg-pitoisuudet  mitataan  suurimpien
rakeiden ytimistä.  Suurimpien rakeiden reunojen Mg-pitoisuudet ovat samaa luokkaa
kuin  pienten  (<1  mm) rakeiden  ytimien  Mg-pitoisuudet.  Tämä  viittaa  näytteiden
granaattirakeiden  läpikotaiseen  koostumukselliseen  homogenisoitumiseen  korkeassa
lämpötilassa  (korkea  Mg),  ja  sitä  seuranneeseen  jäähtymisen  aikaiseen  diffuusioon
(matala Mg) (Spear 1993; Fernando et al. 2003; Sptiska ja Powell 2005).
 6.1.2. Termobarometrian luotettavuuden arviointia TWQ-ohjelmistolla
TWQ-ohjelmiston avulla voidaan arvioida kiven mineraalien välisen termodynaamisen
tasapainottumisen  astetta  piirtämällä  PT-diagrammille  kaikkien  mineraaliseurueen
päätejäsenten kesken kirjoitettavissa olevien reaktioiden reaktiokäyrät. Ideaalitilanteessa
kaikki reaktiokäyrät leikkaavat toisensa samassa pisteessä (kuva 16). Leikkauspisteiden
hajonta  johtuu edellämainituista virhelähteistä (analyyttinen virhe, geologinen virhe ja
aktiivisuus–koostumus-mallinnuksesta  syntyvä  virhe) (Berman  1991). Ohjelmisto
sisältää  myös  työkalun  (winTERSx),  jolla  voidaan  laskea  matemaattisesti  painotettu
keskiarvo kaikkien  kirjoitettavissa olevien  reaktioiden leikkauspisteistä  (taulukko 3).
Painotus on termodynaamisesti parhaiten tunnetuilla reaktioilla (Berman 1991). Näitä
metodeja voidaan  käyttää  vain,  kun  kiven  mineraaliseurueen  päätejäsenten  kesken
voidaan  kirjoittaa  vähintään  kolme  lineaarisesti  itsenäistä  reaktiota (esimerkki
Lieberman  ja  Petrakakis  1991).  Jos  itsenäisiä  reaktioita  on  vain  kaksi,  niiden
reaktiokäyrät  leikkaavat  toisensa  aina  samassa  pisteessä,  riippumatta  faasien
kemiallisesta  koostumuksesta.  Jos  näin  ei  tapahdu,  johtuu  leikkauspisteiden  ero
puutteista  mineraalien  aktiivisuus–koostumus-mallinnuksessa,  eikä  ero  kuvasta
todellisia  termobarometrisiä  tekijöitä  (Lieberman  ja  Petrakakis  1991).  Ryhmää
kemiallisia reaktioita kutsutaan itsenäiseksi silloin, kun yhtäkään näistä reaktioista ei
voida kirjoittaa ryhmän muiden reaktioiden avulla, yhteen-, vähennys- ja kertolaskun
kautta.  Jos  kivi  esimerkiksi  sisältää  granaattia,  klinopyrokseenia,  plagioklaasia  ja
kvartsia, voidaan näiden faasien kemiallisten komponenttien kesken kirjoittaa ainakin
kolme kemiallista  reaktiota:  kaksi versiota GADS-nettosiirtymäreaktiosta ja Grt–Cpx
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MgFe-1 kationinvaihtoreaktio.  Yksi  näistä  reaktioista  on  kuitenkin  sellainen,  että  se
voidaan kirjoittaa laskemalla kahden muun reaktion komponentteja kertolaskun kautta
yhteen.  Siten  tällä  mineraaliseurueella  on vain kaksi  lineaarisesti  itsenäistä  reaktiota
(itsenäiset  reaktiot  geologiassa:  Spear  1993).  Jos  mallinnuksessa  voidaan  käyttää
kemiallisesti erilaisia mineraaleja, niin että kemiallisesti uniikkien faasikomponenttien
määrä kasvaa, lisääntyy myös käytössä olevien itsenäisten reaktioiden määrä.
Kuva  16:  Esimerkki  WinTWQ:lla  tehtävästä  termodynaamisen  tasapainottumisen
asteen visuaalisesta arvioinnista.  Punaisilla viivoilla on piirretty reaktiokäyrät hyvin
tunnetulle barometrireaktiolle Grt-Cpx-Plg-Qtz (vino) ja termometrireaktiolle Grt-Cpx
(pysty).  Näyte  X001  on  tämän  tarkastelun  perusteella  hyvin  tasapainottunut,  koska
kaikki  reaktiokäyrät  leikkaavat  melko  pienellä  alueella.  Matemaattisesti
leikkauspisteiden PT-keskiarvo on 9,4 kilobaaria (keskihajonta 0,24 kilobaaria) ja 789
C° (keskihajonta 20 C°).
Tässä  tutkimuksessa  näytteet  Ju–11–8–5,  X001  ja  L–85 sisältävät  granaatin,
klinopyrokseenin,  ja plagioklaasin lisäksi ilmeniittiä, ja siten täyttävät tämän kolmen
itsenäisen  reaktion vaatimuksen  ilman,  että  amfibolia  tarvitsee  ottaa  tarkasteluun
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mukaan.  Näytteiden  X001  ja  L–85 reaktiokäyrät  (3  itsenäistä  reaktiota)  leikkaavat
toisensa hyvin rajatulla alueella (esimerkki kuvassa 18). Leikkauspisteiden painotettujen
keskiarvojen  (painotus reaktioilla  joiden  termodynamiikka  on  tarkimmin  rajattu:
Berman 1991; Lieberman ja Petrakakis 1991) keskihajonta on taulukon 3 mukaan noin
20°C ja 0,2 kbar.  Bermanin mukaan (1991) alle 40°C ja 0,5 kbarin keskihajonta on
merkki  mineraaliseurueen  kohtuullisesta  termodynaamisesta  tasapainottumisesta.
Näytteet  L–81 ja  X001  ovat  petrografisesti  hyvin  samankaltaisia,  ja  näytteiden
granoblastiset tekstuurit, sekä verrattain homogeeniset granaattirakeet tukevat oletusta
tasapainoisesta mineraaliseurueesta.  Näytteen  L–85 mineraalien (poislukien amfiboli)
keskinäisen tasapainottumisen määrä vastaa tämän metodin perusteella granoblastisia
näytteitä X001 ja L–81. Tämä on hieman yllättävä tulos ottaen huomioon näytteen L–85
petrografisessa tarkastelussa ilmenevä epätasapainoinen tekstuuri. On mahdollista, että
vaikka  näytteen  amfiboli  on  todennäköisesti  osittain  primääristä  ja  osittain
metasomaattista, on kiven grt-cpx-plg mineraaliseurueen koostumus säilynyt verrattain
muuttumattomana  suurimpien  rakeiden  ytimissä.  Liittestä  2 voidaan  todeta,  että
otettaessa amfiboli mukaan tarkasteluun itsenäisten reaktioiden määrä kasvaa yhteensä
4-5 per  näyte  (reaktioiden määrän  riippuessa  siitä  sisältääkö näyte  amfibolin  lisäksi
myös  ilmeniittiä),  ja  reaktioiden  leikkauspisteiden  keskihajonta  kasvaa  merkittävästi
(taulukko  3).  Tämä  keskihajonnan  kasvu  on  ymmärrettävää,  koska  mahdollisten
reaktioiden (ja siten reaktiokäyrien) määrä kasvaa eksponentiaalisesti,  kun itsenäisten
reaktioiden  määrä  kasvaa.  Tämä epätarkkuuden  kasvu voi  johtua  TWQ version  1.0
puutteista  koskien  amfibolin  (ja  osaltaan  myös  muiden  mineraalifaasien)
termodynaamista  mallinnusta,  ja/tai  näytteiden amfiboleissa esiintyvästä  geologisesta
virheestä. Alkuaineiden jakautuminen amfibolin hilassa muuttuvissa PT-olosuhteissa on
hyvin  monimutkaista  Spear  1993),  eikä  amfibolien  koostumukseen  perustuvaa
termobarometriaa  tavallisesti  käytetä,  jos  muita,  luotettavampia  vaihtoehtoja  on
olemassa.  Tämän  lisäksi  osa  näytteiden  amfibolista  on  petrografisen  tarkastelun
perusteella metasomaattista tai retrograadista, minkä vuoksi on epätodennäköistä, että se
olisi koostumukseltaan täysin tasapainossa muiden mineraalien ydinten koostumusten
kanssa.
Näytteen  Ju–11–8–5  mineraaliseurue  on  TWQ  tarkastelun  perusteella
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epätasapainoinen.  Granaatti-klinopyrokseeni-termometrin  tulokset  ovat  näytteen
kohdalla  samaa  luokkaa  muiden  tämän  tutkimuksen  näytteiden  kanssa,  ja
mineraalirakeiden reunojen koostumusten perusteella mallinetut lämpötilat ovat samoin
noin  100  °C  matalampia  ytimiin  verrattuna.  Barometreinä  käytettävien
nettosiirtymäreaktioiden  reaktiokäyrien  sijainnissa  on  sen  sijaan  hyvin  suuria  eroja
käytettäessä mineraalirakeiden ytimien ja reunojen koostumuksia. Tämä viittaa siihen,
että  kiven  termodynaaminen  epätasapaino  ei  liity  mineraalien  rauta-  ja
magnesiumpäätejäseniin  (termometrireaktio),  vaan  natrium-  ja  kalsiumpäätejäseniin
(barometrireaktio).  Mineraalirakeiden  reunat  ovat  TWQ  tarkastelun  perusteella
keskenään  paremmin  tasapainottuneet  kuin  rakeiden  ytimet.  Näytteen  voimakkaasti
muuttuneesta  (hajonneesta) plagioklaasista  ei  saatu  määritettyä  erikseen  reuna-  ja
ydinkoostumusta, vaan käytettävä koostumus on keskiarvokoostumus onnistuneimmista
analyyseistä.  Tämän  tarkastelun  perusteella  mineraalirakeiden  reunat  ovat
tasapainottuneet muuttuneen plagioklaasin kanssa paremmin kuin rakeiden ytimet. Yksi
selitys tälle on se, että plagioklaasi on hajonnut fluidin läsnäollessa, ja muut mineraalit
ovat osittain tasapainottuneet kyseisen fluidin kanssa, kuten myöhemmin luvuissa 6.2.2.
ja  6.4.5. esitetään.  Termobarometriset  tulokset  ovat  näytteen  Ju–11–8–5  kohdalla
erittäin  kyseenalaisia,  mutta  ne  viittaavat  yhdessä  teksturaalisten  ja  mineralogisten
seikkojen kanssa näytteen tasapainottuneen korkeassa paineessa. 
Näytteen  X039B  mineraaliseurueen  vuoksi  näytteelle  voitiin  mallintaa  vain  yksi
termometrireaktio.  Kiven  tekstuuri  on  gneissinen,  ja  mineraalit  ovat  voimakkaasti
aaltosammuvia. Deformaatio ja uudelleenkiteytyminen edistävät jäähtymisen aikaisten
retrograadisten  reaktioiden  etenemistä  (Spear  1991;  Guiraud  et  al.  2001).  Lisäksi
granaatti-biotiitti  kationinvaihtoreaktio  voi  olla  verrattain  altis  jäähtymisen aikaiselle
diffusiiviselle uudelleentasapainottumiselle biotiitin kerroksellisen kiderakenteen takia
Spear 1993). Siten tulos osoittaa todennäköisesti minimilämpötilaa.
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 6.2. NÄYTTEIDEN TERMOBAROMETRINEN TULKINTA
 6.2.1. Mafiset granaattigranuliitit X001, L‒81 ja L‒85
Taulukon  3 mukaan  mafiset  granaattigranuliitit  X001,  L‒81  ja  L‒85  ovat
tasapainottuneet  noin  790  ºC  lämpötilassa  ja  9,6‒10,5  kilobaarin  paineessa.  Kuten
taulukosta  5 voidaan todeta, tulokset vastaavat mafisille ksenoliiteille aiemmin saatuja
tuloksia Lahtojoelta (Hölttä et al. 2000), sekä muilta prekambrisilta kilpialueilta, kuten
Kuolan niemimaalta (Kempton et al.  1995), Valkovenäjältä (Marckwick et al.  2001),
Kanadan Slave-provinssilta (Davis et al. 2003) ja Etelä-Afrikan Lesotosta (Griffin et al.
1979). Näytteiden 9,6‒10,5 kilobaarin litostaattinen paine vastaa noin 34‒38 kilometrin
syvyyttä mantereisessa kuoressa, jos oletetaan 20 km paksu graniittinen yläkuori, jonka
tiheys on 2,8 g/cm3, ja basalttinen alakuori, jonka tiheys on 3 g/cm3 (Rudnick ja Gao
2003).  Termobarometristen  analyysien  perusteella  kyseiset  näytteet  ovat  siten
tasapainottuneet granuliittifasieksen lämpötiloissa ja alakuoren olosuhteita vastaavissa
paineissa.
Stipska  ja  Powell  (2005)  ovat  laskeneet  pseudosektion,  jossa  käytetty
kokokivikemiallinen  koostumus  vastaa  Kaavi-Kuopio-alueen  mafisten  ksenoliittien
koostumusta  varsin  hyvin  (liite  4).  Sen  perusteella  näytteissä  X001,  L‒81  ja  L‒85
tavattu  mineraaliseurue  grt‒cpx‒pl‒am‒qtz  on  vakaa  9‒16 kbarissa  ja  700‒800 °C
(kuva 19). Jos näytteet piirretään pseudosektiolle käyttäen kriteerinä niiden sisältämien
eri  mineraalien  koostumuksia,  sijoittuvat  näytteet  eri  PT-olosuhteisiin  riippuen
käytetystä mineraalista (kuva  20 ja taulukko  4). Tämä voi johtua eroista ksenoliittien
kokokivikoostumuksen ja  pseudosektion  piirtämiseen käytetyn  koostumuksen välillä,
mutta  voi  myös  viitata  mineraalien  eri  asteiseen  retrograadiseen  tasapainottumiseen.
Granaatin  Ca-pitoisuus  on  käytettävissä  olevista  koostumuksellisista  muuttujista
luultavasti vähiten altis jäähtymisen aikaiselle uudelleentasapainottumiselle (Pattison ja
Begin  1994).  Granaattien  ytimistä  mitattujen  Ca-pitoisuuksien  perusteella  tutkitut
granuliitit  sijoittuvat  pseudosektiolla  noin  800 °C  lämpötilaan.  Kuivien  mafisten
granaattigranuliittien  klinopyrokseenien  ja  granaattien  koostumukset  viitaavat
pseudosektiolta  tarkasteltuna  näytteiden  tasapainottuneen  noin  11 kilobaarissa.
Vesipitoinen  granuliitti  L‒85  on  pseudosektion  mukaan  tasapainottunut  noin
10 kilobaarissa ja 750 °C:ssa. Nämä seikat tukevat TWQ:lla mallinnettuja tuloksia.
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Kaikki  tässä  tutkimuksessa käytetyt  termo-  ja  barometrit  järjestävät  näytteet  samaan
keskinäiseen  järjestykseen.  Näyte  X001  näyttää  tasapainottuneen  noin  0,5‒1  kbar
pienemmässä paineessa kuin L–81. X001 ei sisällä rutiilia, jota pidetään merkkinä siitä,
että granuliitti on sijainnut korkeassa paineessa (Marckwick ja Downes 2000). X001 ei
myöskään sisällä kvartsia petrografian eikä CIPW-normin perusteella, mikä osin selittää
sille mallinnettua matalampaa painetta muuten hyvin samanlaiseen näytteeseen L–81
verrattuna.  GADS  barometri  on  riippuvainen  kvartsin  aktiivisuudesta  niin,  että  jos
33
Kuva  19:  Kaavi-Kuopio-alueen  alakuoren  ksenoliittinäytteiden  kokokivikemiallista
koostumusta vastaavalle koostumukselle laskettu pseudosektio systeemissä NCFMASH
(Stipska  ja  Powell  2005).  Moodissa  lisäksi  H2O  ja  kvartsi,  puuttuessaan  kvartsi
merkitty “-q”. Mafiset ksenoliitit asettuvat moodiensa perusteella kenttään hb-g-di-pl
(minimi PT-olosuhteet 9 kbar ja 700 °C), paitsi näyte Ju–11–8–5, joka asettuu kenttään
numero 9 (minimi PT-olosuhteet 16 kbar ja 800 °C). Kenttä 9 = granaatti-omfasiitti-
plagioklaasi; kenttä 11 = hb-g-pl-di-zo.
a(SiO2) < 1, mallinnettu paine laskee (Newton ja Perkins 1982). Siten mallinetut paineet
ovat maksimipaineita näytteille, joissa ei ole kvartsia (mutta joille on mallinnuksessa
oletettu  a(SiO2) = 1). On  mahdollista,  että  rutiilia  sisältävä  näyte  L–81  on  peräisin
hieman syvemmältä kuin näyte X001. Termobarometrian tulokset viittaavat tähän, mutta
0,9 kbar ero on tilastollisen merkitsevyyden rajalla. Näytteessä L–81 oleva skapoliitti on
mizzoniittia  (Me68),  joka  on  vakaa  faasi  alakuoren  olosuhteissa  korkeissa  CO2-
osapaineissa (Aitken 1983). Puhdas meioniitti (Me100) on vakaa yhdessä plagioklaasin
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Kuva  20:  Granaatin  ja  klinopyrokseenin  koostumukselliset  isograadit  Stipskan  ja
Powellin  pseudosektiolla  (2005).  Arvot  z(g)  =  granaatin  Ca/(Ca+Fe+Mg),  x(g)  =
granaatin  Fe/(Fe+Mg),  x(di)  =  klinopyrokseenin  Fe/(Fe+Mg)  ja  j(di)  =
klinopyrokseenin  Na/(Na+Ca)  laskettu  mineraalikaavoihin  suhteutetuista
koostumuksista;  Fe  =  Fe2+.  Granaatin  Ca-pitoisuus  laskee  T:n  funktiona;  Mg-
pitoisuus nousee T:n ja P:n funktiona. Klinopyrokseenin Mg-pitoisuus nousee P:n ja
T:n  funktiona;  Na-pitoisuus  eli  jadeiitti-komponentin  määrä  nousee  P:n  funktiona.
Plagioklaasin  anortiitti-komponenttia  ei  ole  piirretty  kuvaajalle,  mutta  se  käyttäytyy
samalla tavalla jadeiitti-komponentin kanssa, anortiitti-komponentin määrän laskiessa
P:n funktiona.
Taulukko 4: Näytteiden mineraalien mineraalikaavoihin suhteutettuja koostumuksellisia
funktioita. Laskentakaavat selitetty kuvan 20 yhteydessä.
kanssa yli 775 °C lämpötiloissa ja 12 kbarin paineessa (Deer et al. 1966). 
Korkeat, 800‒900 °C, lämpötilat ovat yleisiä alakuoren granuliiteissa (Downes 1993), ja
maanpinnalla  paljastuneissa  granuliittiterraaneissa  (Hölttä  ja  Paavola  2000).  On
mahdollista,  että  termometristen  analyysien  keräytyminen  800  °C  tuntumaan  on
granuliittien syntyprosessin ominaisuus, etenkin granuliittiterraanien kohdalla. On myös
mahdollista,  että  granuliittien  termometriassa  paljon  käytetyt  MgFe-1-
kationinvaihtoreaktiot  loppuvat  kiven  jäähtyessä  noin  800  °C,  jolloin  alkuaineiden
diffuusionopeus hidastuu merkittävästi. Siten on mahdollista, että mallinnetut lämpötilat
ovat diffuusion aiheuttaman mineraalien retrograadisen tasapainottumisen loppumisen
aikaisia  lämpötiloja,  ja  että  näytteiden  läpikäymien  PT-polkujen  todelliset
maksimilämpötilat ovat mallinnettuja lämpötiloja korkeammat (Frost ja Chacko 1989).
Peltonen  et  al.  (2006) ovat  esittäneet,  että  ainakin  osa  Kaavi-Kuopion
ksenoliittinäytteistä  ovat  läpikotaisin  koostumuksellisesti  homogenisoituneet
metamorfoosin huippuhetken jälkeen, ja että ne ovat luultavasti peräisin korkeammista
lämpötiloista  ja  paineista  kuin  mihin  termobarometriset  analyysit  viittaavat.  Kaksi
heidän  Rb-Sr-isotooppianalyysiään  ajoittaa  ksenoliittinäytteet  samanikäisiksi  niitä
kuljettaneen  kimberliittimagmatismin  kanssa.  Se  viittaa  siihen,  että  näytteiden
isotooppikoostumus on uudelleentasapainottunut  alakuoressa kimberliittimagmatismin
aikana  vallineen  geotermin  olosuhteissa.  Tutkittujen  mineraalien  Rb-Sr-systeemin
uudelleentasapainottuminen lakkaa viimeistään, kun lämpötila laskee alle 500 ºC, mikä
edellämainitun geotermin mukaisesti tarkoittaisi näytteiden sijainneen vähintään 50 km
syvyydessä (noin 14,5 kbar litostaattinen paine).
 6.2.2. Intermediäärinen granaattigranuliitti Ju–11–8–5
Näyte  Ju–11–8–5  muodostaa  poikkeuksen  muihin  granuliitteihin  verrattuna.  Kuten
edellä todettiin näytteen mineraaliseurue on petrografian perusteella epätasapainoinen,
joten termobarometriset tulokset ovat näytteen kohdalla parhaimmillaankin viitteellisiä.
Termobarometrian perusteella näyte on tasapainottunut noin 800 ºC lämpötilassa ja 8-20
kilobaarin  paineessa.  Sptiskan ja  Powellin  (2005) basalttisen  kokonaiskoostumuksen
pseudosektiossa  eklogiittisten  granuliittien  mineraaliseurue  omfasiitti‒granaatti‒
plagioklaasi on vakaa noin 16‒17 kbarissa ja noin 790‒820 °C (kuva 19). Painearviot 8-
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20  kbar  vastaavat  edellä  mainitulla  tavalla  noin  30-70  km  syvyyttä  litostaattisessa
paineessa. Painearvion yläraja vastaa karkeasti kuoren ja vaipan rajaa Lahtojoella. Yli
14 kbarin paineet ovat harvinaisia alakuoren ksenoliiteissa (Downes 1993), ja korkein
Kaavi-Kuopion ksenoliiteistä mallinnettu paine on 12,5 kilobaaria (Hölttä et al. 2000).
Näytteelle  Ju–11–8–5  mallinnetut  verrattain  korkeat  paineet  johtuvat  sen  sisältämän
plagioklaasin  ja  klinopyrokseenin  korkeista  albiitti-  ja  jadeiittipitoisuuksista  sekä
granaatin  korkeasta  pyrooppipitoisuudesta. Plagioklaasin  koostumuksessa  on
tyypillisesti suurimmat erot (välillä An70-An0) eri alueiden alakuoren näytteiden kesken
(ks.  Marckwick  2000).  Fennoskandian  kilvellä  albiittisinta  plagioklaasia  tavataan
pääasiallisesti  Arkangelin  ja  Kuolan  rutiilipitoisista  eklogiittisista  granuliiteista
(Markwick  2000;  Kempton  et  al.  1995).  Kaavi-Kuopion  ksenoliitien  plagioklaasin
koostumus asettuu pääosin välille An35-50 (Hölttä et al. 2000; Peltonen et al. 2006). Tässä
tutkimuksessa  käsiteltyjen  näytteiden  plagioklaasin  koostumus  vaihtelee  An21-45.
Näytteellä  Ju-11-8-5 se on An21.  Lesoton ksenoliiteissa plagioklaasin albiittipitoisuus
korreloi  klinopyrokseenin  jadeiittipitoisuuden  kanssa  (Griffin  et  al.  1979).  Tämä
korrelaatio  on  mallinnettu  myös  Stipskan  ja  Powellin  (2005)  pseudosektiossa,  jossa
plagioklaasin  albiittipitoisuus  ja  klinopyrokseenin  jadeiittipitoisuus,  sekä  granaatin
pyrooppipitoisuus,  nousevat  paineen  funktioina  (kuva  20).  Näytteen  Ju-11-8-5
klinopyrokseenin  jadeiittipitoisuus  on  noin  25  %,  kun  se  muissa  Kaavi-Kuopion
klinopyrokseeneissa  on  alle  10  %  (Hölttä  et  al.  2000).  Nämä  petrografiset  ja
mineraalikemialliset seikat yhdessä termobarometrian tulosten kanssa viittaavat kiven
mahdollisesti  sijainneen  syvemmällä  kuin  muut  tässä  tai  aiemmissa  Kaavi-Kuopion
tutkimuksissa  käsitellyt  näytteet. Hollandin  (1980) klinopyrokseenin
jadeiittikomponentin  aktiivisuuteen  perustuva  barometri  antaa  näytteelle  tulokseksi
huomattavasti  matalamman  10,3  kbarin  paineen.  Näytteessä  ei  petrografisessa
tarkastelussa havaittu kvartsia, mikä tarkoittaa että painearvio on maksimipaine. 
Korkean  paineen  lisäksi  huomionarvoista  on  se,  että  mineraalirakeiden  reunojen
koostumuksien perusteella  mallinetut  paineet  ovat  ytimien painearvioita  korkeammat
(taulukko  3).  TWQ  GADS  -barometri  antaa  tulokseksi  jopa  19,4  kbarin  paineen
(Hollandin jadeiittibarometri 14 kbar) kun granaatin ja klinopyrokseenin koostumuksina
käytetään  kiven  matriksissa  sijaitsevien  pienten  (<0,5  mm) rakeiden  koostumuksia.
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Nämä seikat voidaan selittää kahdella tavalla: 1) rakeiden reunat ovat tasapainottuneet
korkeammassa  paineessa  ytimiin  verrattuna,  eli  kyseessä  on  prograadinen
metamorfoosi,  tai  2) jokin  seikka,  esimerkiksi  metasomatoosi  tai  sulaminen,  on
vaikuttanut mineraalien, tai niiden reunojen, koostumukseen. Albiittisen plagioklaasin
hajoaminen korkeassa paineessa ja klinopyrokseenin jadeiittikomponentin kasvu voivat
liittyä näytteen kehittymiseen kohti eklogiittifasiesta Spear 1993). Todistusaineisto on
kuitenkin  vahvaa  vaihtoehdolle  2:  granaatin  reunoja  kohti  voimakkaasti  nouseva
kalsiumpitoisuus  viittaa  rakeiden  tasapainottuneen  fluidin  läsnäollessa.  Kalsium  on
granaatissa  tetraedrisesti  koordinoitunut,  ja  sen  diffuusio  on  siten  hyvin  hidasta.
Samaten  omfasiitisen  klinopyrokseenin  ja  plagioklaasin  kationinvaihtoreaktioihin
kuuluu  alumiinin  ja/tai  piin  liikkumista,  mikä  tekee  näiden  reaktioiden  etemisen
tilavuusdiffuntoitumisen  kautta  lähes  mahdottomaksi  matalissa  lämpötiloissa  Spear
1993).  Granaatin  reunojen  kohonnut  Ca-pitoisuus  voidaan  selittää,  jos  granaattien
reunat  ovat  tasapainottuneet  korkeassa  lämpötilassa  Ca-rikkaan  fluidin  kanssa.
Plagioklaasin  hajoaminen  fluidifaasiin,  ja  mafisten  mineraalien  tasapainottuminen
korkeassa  paineessa  Na-,  Ca-  ja  Al-rikkaan  fluidin  kanssa,  selittäisivät
pyrokseenirakeiden  reunojen  korkean  jadeiittipitoisuuden,  ja  granaatin  reunojen
kohonneen  grossulaaripitoisuuden.  On  mahdollista,  että  granaatissa  havaittava
kalsiumvyöhykkeellisyys  on syntynyt  edellä  kuvatulla  tavalla  fluidin  läsnäollessa,  ja
säilynyt  diffuusionopeuksia  ylläpitäneen  fluidifaasin  poistuttua  systeemistä  (fluidien
vaikutus diffuusioon Guiraud et  al.  2001; Fernando et  al  2003). Kalsiumin diffuusio
luultavasti  lakkaa  huomattavasti  korkeammissa  lämpötiloissa  kuin  MgFe-1-diffuusio
(Pattison  ja  Begin  1994).  Raudan  ja  magnesiumin  vyöhykkeellisyys  olisi  siten
normaalia retrograadisen jäähtymisdiffuusion aiheuttamaa vyöhykkeellisyyttä. Mikään
ei sinänsä sulje pois sitä mahdollisuutta, että nämä kaksi prosessia olisivat toimineet
yhtä aikaa; kyseessä voi olla  esimerkiksi madaltuneen geotermin ympäristössä syvälle
hautautuneen  kuivan  metastabiilin  kiven  fluidimetasomatoosista  aiheutunut
eklogiittiutuminen  (Kai  et  al.  2005).  Jos  kivi  on  jollain  edellä  kuvatulla  tavalla
voimakkaasti  muuttunut,  tarkoittaa  se  myös  sitä,  että  termobarometrinen  tulos  on
näytteen  kohdalla  vähintäänkin  epäluotettava  ilman  tarkempia  jatkotutkimuksia.
Petrografiset seikat kuitenkin viittaavat vahvasti kiven sijainneen korkeassa paineessa.
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 6.2.3. Peralumiininen granaattikiillegneissi X039B
Näytteen X039B mineraaliseurueesta voidaan mallintaa vain yksi riippumaton reaktio,
eli  biotiitin  ja  granaatin  välinen  MgFe-1 kationinvaihtoreaktio,  joka  on  hyvin  altis
retrograadiselle uudelleentasapainottumiselle verrattain mataliin lämpötiloihin (Bohlen
ja  Lindsley  1987).  Näiden  seikkojen,  ja  edellämainitun  kolmenarvoisen  raudan
arvioinnin tuoman epävarmuuden perusteella, kiven termometrinen analyysi on hyvin
epätarkka,  ja  voi  ilmentää  MgFe-1 diffuusion  päättymisen  aikaista  lämpötilaa
metamorfoosin  huippuhetken  lämpötilan  sijaan. Granaatti-biotiiti-termometrian
perusteella  kiven  mineraaliseurue  on  tasapainottunut  noin  700  °C  lämpötilassa.  Jos
kivessä esiintyvä sillimaniitti oletetaan stabiiliksi, se rajaa kiven maksimipaineen alle
kahdeksaan  kilobaariin.  Myös  granaatti  rajaa  kiven  minimipainetta.  Granaatin
stabiilisuusalue  metapeliittisissä  kivissä  riippuu  paljon  systeemin
mangaanipitoisuudesta, niin että mangaanirikkaassa ympäristössä granaatin kasvu alkaa
huomattavasti  matalammassa  paineessa.  Koska  näytteen  granaatti  on  varsin
mangaaniköyhää,  voidaan  olettaa,  että  minimipaine  on  noin  3-4  kbar  luokkaa,
todennäköisesti  korkeampi  (Deer  et  al.  1966).  Näissä  rajoissa  kivi  asettuu
amfiboliittifasiekseen. Korkeasta lämpötilasta (700°C) huolimatta kivi on voimakkaasti
deformoitunut,  mikä  viittaa  alueellisen  metamorfoosin  osallisuuteen  kiven
syntyhistoriassa. 
 6.2.4. Näytteiden sijoitus geotermille
Kuoren geotermi oli  kimberliittimagmatismin aikana noin 600 Ma sitten lähes sama
kuin  nykyään  (Peltonen  et  al.  2006).  Näytteille  mallinnetut  lämpötilat  ylittävät
kimberliittimagmatismin aikaisen geotermin mukaiset alakuoren lämpötilat noin 400 ºC
(Kukkonen  ja  Joeleht  1995).  Näytteet  eivät  siten  ole  tasapainottuneet
kimberliittimagmatismin aikaisen alakuoren olosuhteissa, vaan ne ovat todennäköisesti
tasapainottuneet  hetkenä,  jolloin  alakuoren  lämpötila  oli  nykyistä  huomattavasti
korkeampi.  Alakuoren  korkea  lämpötila  voi  johtua  monesta  seikasta.  Näytesarjan
granuliitit  ovat  voineet  asettua  paikalleen  aikana,  jolloin  SCLM  on  ollut  nykyistä
ohuempi,  ja  alakuoren  lämpötila  on  ollut  merkittävästi  korkeammalla  astenosfäärin
konvektion vaikutuksesta. Sovittamalla hypoteettinen arkeeisen ajan geotermi (Davis et
al.  2003) kulkemaan  Lahtojoen  ksenoliiteista  mallinnettujen  keskiarvoisten  PT-
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olosuhteiden läpi (paine 10 kbar ja lämpötila 800 °C) (tämä tutkimus ja Hölttä et al.
2000), nähdään, että litosfäärin olisi pitänyt olla noin 70 km paksu, jotta alakuoressa
olisi  vallinnut  termometrian  tuloksia  vastaava  lämpötila.  Vaihtoehtoisesti  kivet  ovat
voineet  kiteytyä  suoraan  magmasta,  tai  ne  ovat  voineet  uudelleenkiteytyä  läheisen
magmaintruusion  vaikutuksesta.  Magman muodostus  voi  liittyä  subduktioon,  kuoren
paksuuntumiseen  (svekofenninen  orogenia) tai  kyse  voi  olla  vaippaperäisestä
magmapulssista. Näytteiden mahdollisia protoliitteja hahmotellaan luvussa 6.4.
 6.3. REUNA-YDIN-TERMOBAROMETRIA JA PT-POLUT
Reuna‒ydin-termobarometrian  perusteella  näytte  X001  on  jäähtynyt  isobaarisesti
Spearin (1995) määritelmän mukaan (kuva 21). Sitä, onko kyseiseen jäähtymispolkuun
liittyvä  paineen  aleneminen  todellinen  ilmiö,  vai  diffuusion  aiheuttamasta
retrograadisesta  reaktioiden  etenemisestä  johtuva  ilmiö,  ei  voida  varmistaa
tutkimustulosten  perustella.  Kationinvaihto-  ja  nettosiirtymäreaktioiden  erilaiset
sammumislämpötilat (blocking temperature) voivat helposti johtaa vääriin tulkintoihin
korkeassa lämpötilassa tasapainottuneiden granuliittien jäähtymispolkujen arvioinnissa
(Frost  ja  Chacko  1989;  Spear  1993).  Jos  kiven  jäähtyessä  retrograadinen
nettosiirtymäreaktio  (barometri) loppuu  retrograadista  kationinvaihtoreaktiota
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Kuva  21:  Tutkimuksen  näytteiden  reuna-ydin-termobarometrian  perusteella  saadut
jäähtymispolut. Kaikki näytteet ovat jäähtyneet isobaariseseti, paitsi Ju–11–8–5. Näyte
X039B jätetty pois (katso teksti).
(termometri) aiemmin,  se  johtaa  näiden  reaktioiden  reaktiokäyrien  leikkauspisteen
siirtymiseen  matalampaan  lämpötilaan  nettosiirtymäreaktion  reaktiokäyrää  pitkin.
Tällöin  havaittu  paineen  aleneminen  ei  ole  todellinen  ilmiö,  vaan  johtuu
mineraaliseurueen  reaktioiden  vaihtelevasta  sammumislämpötilasta.  Kiven
jäähtymispolun arvioinnin luotettavuutta voidaan parantaa huomattavasti,  jos voidaan
todistaa, että kiven koko mineraaliseurue on pysynyt keskinäisessä tasapainossa koko
jäähtymispolun ajan. Jos näin ei ole, täytyy retrograadiseen PT-polkuun tehdä tarvittavat
korjaukset  retrograadisten  reaktioiden  päättymisolosuhteiden  avulla.  Kohn  ja  Spear
(2000) suosittelivat  tähän  tarkoitukseen  alkuainekarttojen  perustella  tehtävää  kiven
reaktiohistorian tulkintaa.
Näytteet  L–81  ja  L–85  ovat  todennäköisesti  läpikäyneet  dekompressionaalisen
jäähtymishistorian.  Kummassakin  näytteessä  myös  nettosiirtymäreaktiot  ovat
mineraalien  reunojen  koostumusten  mukaan  tasapainottuneet  matalammissa  PT-
olosuhteissa. Näyte Ju–11–8–5 on reuna-ydin termobarometrian mukaan siirtynyt kohti
korkeampia  PT-olosuhteita.  Tämä  tulos  ei  todennäköisesti  ole  luotettava,  vaan  se
kuvastaa metasomatoosin tai  osittaisen sulamisen vaikutusta kiven mineraaliseurueen
reunakoostumuksiin.
Reuna-ydin-termobarometria  tarjoaa  pseudosektioihin  yhdistettynä  luotettavamman
tavan  arvioida  kiven  läpikäymää  PT-polkua  (Powell  ja  Holland  2008).  Tyypillisesti
granuliittifasieksen granaattirakeissa  Fe-  ja  Ca-pitoisuudet  nousevat,  ja  Mg-pitoisuus
laskee  rakeiden  reunoja  kohti  (Frost  ja  Chacko  1989).  Sama  ilmiö  voidaan  todeta
Stipskan  ja  Powellin  (2005) piirtämältä  pseudosektiolta,  jonka  kokonaiskoostumus
vastaa  Lahtojoen  ksenoliittien  kokonaiskoostumusta  varsin  hyvin  (liite  4).
Pseudosektiossa  mineraaliseurueen  grt‒cpx‒pl‒am‒qtz  granaattien  vyöhykkeellisyys
kehittyy  Frostin  ja  Chackon  (1989) esittämällä  tavalla  PT-olosuhteiden  laskiessa.
Näytteet L–81 ja X001 ovat granaattien vöyhykkeellisyyden perusteella siirtyneet kohti
matalampia  PT-olosuhteita,  mutta  näytteiden  granaattien  vyöhykkeellisyys  on  niin
heikosti  kehittynyttä,  että  sen  perusteella  ei  voida  tehdä  luotettavia  johtopäätöksiä
näytteiden  jäähtymishistoriasta.  Ju–11–8–5  ja  L–85  granaattien  vyöhykkeellisyyden
laatu poikkeaa edellämainitusta: Ju–11–8–5 granaattien rauta- ja magnesiumpitoisuudet
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laskevat,  ja  kalsiumpitoisuudet  nousevat  reunaa  kohti,  kun  taas  L–85  granaattien
magnesium- ja kalsiumpitoisuudet laskevat, ja rautapitoisuudet nousevat reunoja kohti.
Pseudosektiolla  ei  voida  selitää  näiden  näytteiden  granaattien  vyöhykkeellisyyden
syntyä  yksiselitteisesti  PT-olosuhteita  muuttamalla.  Yhdessä  petrografisten  seikkojen
kanssa tämä viittaa metastabiileihin mineraaliseurueisiin tai keskeneräisiin reaktioihin
näissä näytteissä. 
 6.4. PROTOLIITIT
 6.4.1. Yleistä prekambristen kilpialueiden ksenoliiteista
Kaavi-Kuopion  alakuori  on  ksenoliittitutkimusten  perusteella  koostumuksellisesti  ja
litologisesti  pääpiirteittäin  samankaltaista  muiden  prekambristen  kilpialueiden
alakuoren kanssa.  Prekambrisen alakuoren kivet ovat yleensä tasapainottuneet yli  10
kbarin paineessa ja yli  600 lämpötilassa.  Yleisin prekambrisen kilpialueen alakuoren
ksenoliiteista  tavattu  kivilaji  on  mafisesta  magmasta  uudelleenkiteytynyt  granuliitti
(Rudnick  ja  Gao 2003).  Mafisten  granuliittien  lisäksi  prekambrisilta  kilpialueilta  on
kuvattu myös felsisiä granuliitteja ja matalamman metamorfisen asteen metatonaliitteja,
metapeliittejä, amfiboliitteja, pyrokseniitteja ja peridotiitteja. Metapeliitien lisäksi muita
metasedimentäärisiä  kiviä  ei  ole  kuvattu  alakuoren  ksenoliiteista,  yksittäisiä
poikkeuksia lukuunottamatta (Rudnick ja Gao 2003).  Alakuoren granuliitteja pidetään
yleisesti  alakuoreen  kiteytyneinä  sulina  tai  näiden  kumulaatteina,  tai  alakuoren
osittaisen  sulamisen  köyhdyttäminä  restiitteinä.  Alakuoresta  tavataan  myös
granuliittifasieksen  migmatiittisia  kiviä,  jotka  todennäköisesti  syntyvät  kivien
dehydraatiosulamisen kautta.  Kivilajina  granuliitit  ovat  siis  verrattain heterogeenisiä.
Korkeissa  PT-olosuhteissa  mafisiin  granuliitteihin  syntyy  niille  tyyppillinen
mineraaliseurue  grt-cpx-pl.  Eklogiittimaisiksi  luokiteltavissa  granuliiteissa  voi  olla
lisäksi rutiilia ja kiillemineraaleja (Rogers 1977). 
Fennoskandian kilpialueen – mukaanlukien Kaavi-Kuopio (Hölttä et al. 2000; Peltonen
et al.  2006), Kuola (Kempton et  al.  2001) ja Valkovenäjä (Markwick et  al.  2000) –
alakuoren ksenoliitit on yleisesti tulkittu mafisiksi intrusiiveiksi, jotka ovat kiteytyneet
vaipan ja arkeeisen kuoren rajalle (taulukko 5). Metasedimentäärisiä kiviä ei ole kuvattu
Fennoskandian  kilpialueen  alakuoresta.  Erityislaatuinen  piirre  Fennoskandian
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kilpialueen  alakuoren  kiville  on  niissä  yleisesti  esiintyvät  kalium-  ja  vesipitoiset
mineraalit, pääasiassa amfiboli ja biotiitti. Lähes kaikissa Kaavi-Kuopion ksenoliiteissa
esiintyy 10‒70 % modaalista amfibolia, ja osassa on noin 50 % biotiittia (Hölttä et al.
2000).  Muilla  prekambrisilla  kilpialueilla,  Australian  Queenslandia  lukuunottamatta
(Stolz  ja  Davies  1989),  esiintyy  yleensä  vain  pieniä  määriä  (keskimäärin  <5%)
amfibolia  yksittäisissä  näytteissä.  Etenkin  Kaavi-Kuopiosta  ja  Kuolasta  kuvattujen
näytteiden  vaihtelevat  tekstuurit,  koostumukset  ja  ajoitustulokset  viittaavat
Fennoskandian kilpialueen alakuorella olleen pitkä ja monimutkainen magmaattinen ja
tektoninen kehitys  (  Hölttä  et  al.  2000;  Peltonen et  al.  2006;  Kempton et  al.  1995;
Kempton et al. 2001). Alueen alakuori on todennäköisesti osa arkeeista kratonia, jonka
pohjaan  on  kiteytynyt  ja  johon  on  osittain  sekoittunut  paleoproterotsooisen  eonin
aikaisia laakiobasalttimagmoja (~2,6–2,2 Ga). Svekofenniseen orogeniaan liittyi myös
voimakasta magmatismia (~1,9–1,8 Ga), joka voi olla yhteydessä alueen alakuoren K-
ja H2O-metasomatoosiin.
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Taulukko 5: Fennoskandian kilpialueen alakuoren ksenoliittien tutkimustuloksia.
 6.4.2. Kaavi-Kuopion ksenoliittien protoliittien yleisiä piirteitä
Kaavi-Kuopion  ksenoliitit  ovat  mafisia  granaattigranuliitteja,  lisäksi  on  muutamia
ortopyrokseenipitoisia gabbroja ja felsisiä granuliitteja. Koostumuksellisesti ksenoliitit
ovat tholeiittisia basaltteja, muutama näyte on intermediäärinen tai felsinen (Hölttä et al.
2000; Peltonen et  al.  2006). Ksenoliittien normissa on yleensä oliviinia, diopsidia ja
hypersteeniä.  Niiden  pää-  ja  hivenalkuainekoostumukset  eivät  korreloi  keskenään
tavoilla,  jotka  viittaisivat  niiden  kiteytyneen  samasta  kantamagmasta.  Samoin
ajoitustulokset viittaavat useampaan magmapulssiin (Peltonen et al. 2006). Kempton ja
Harmon (1992) ovat käyttäneet kokokivikoostumuksen SiO2/Al2O3–Mg# -diagrammia
diskriminoimaan  magmaattisen  fraktioitumisen  kautta  syntyneitä  koostumuksia
kumulaattimaisista  koostumuksista.  Tällä  diagrammilla  Kaavi-Kuopion  ksenoliittien
koostumukset  heijastavat  primitiivistä  basalttista  magmaa  tai  marginaalisesti
tholeiittisen tai alkalisen trendin mukaan fraktioitunutta magmaa. Ksenoliittien Cr-Ni-
pitoisuudet ovat köyhtyneet primitiiviseen vaippaan verrattuna (kuva 17c), mikä viittaa
pyrokseenin  ja  oliviinin  fraktioitumiseen,  tai  Cr-spinellin,  ilmeniitin  tai  sulfidifaasin
olemassaoloon lähteessä. Ksenoliittien REE-kuvaajan tasaisen laskeva muoto ja REE-
alkuaineiden pitoisuudet viittaavat vaipan kohtalaisen sulamisen asteen sulaan, josta ei
ole  fraktioitunut  plagioklaasia  (Downes  1993;  Hölttä  et  al.  2000).  Kaavi-Kuopion
ksenoliiteissa  esiintyy  joskus  heikko  negatiivinen  Eu  anomalia  (kuva 17a),  mutta
yhtäaikaista matalaa Sr pitoisuutta ei  yleensä esiinny näissä näytteissä, joten kyse ei
välttämättä  ole  plagioklaasin  fraktioitumisesta.  Näytteiden  primitiivisen  vaipan
koostumukseen  (McDonough  ja  Sun  1989)  normalisoidut  hivenainekuvaajat  ovat
suhteellisen tasaisia, niin että sopeutuvimmat alkuaineet ovat suhteellisesti köyhtyneet
sopeutuviin (Zr,  Y) verrattuna. Tämä seikka,  samoin kuin HREE matalat pitoisuudet
LREE verrattuna, viittaavat granaatin olemassaoloon lähteessä. Hivenainekuvaajalla Pb
on  suhteellisesti  rikastunut,  ja  Ti,  P,  Nb  ja  Ta  ovat  suhteellisesti  voimakkaasti
köyhtyneet, mutta nämä ovat yleisiä piirteitä alakuoren kivissä (Rudnick ja Gao 2003).
Epätyypillisiä  ovat  Kaavi-Kuopio  alakuoren  ksenoliitien  korkeat  Ba,  Rb  ja  K
pitoisuudet. Nämä voivat liittyä edellämainttuun vaippaperäiseen K-metasomaattiseen
tapahtumaan, tai ne voivat olla kimberliittikontaminaatiota. Edellä mainittu Kemptonin
ja  Harmonin  (1992)  diskriminaatiodiagrammi,  matalat  Ni-  ja  Cr-pitoisuudet  sekä
positiivisten  Eu-anomalioiden  puuttuminen  viittaavat  vahvasti  siihen,  että  Kaavi-
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Kuopion ksenoliitit eivät ole kumulaatteja (Griffin et al. 1979; Rogers ja Hawkesworth
1982).  Ksenoliittien  yleisesti  sisältämät  vesipitoiset  mineraalit,  samoin  kuin  kivien
korkeat LILE-pitoisuudet viitaavat vahvasti siihen, että kivet eivät ole restiittisiä. Siten
on  todennäköistä,  että  kivet  ovat  syntyneet  osittain  fraktioituneen  vaippaperäisen
magman  kiteytymisestä  vaipan  ja  kuoren  rajalle,  kuten  Hölttä  et.  al  (2000)  ovat
esittäneet.  Tosin  on  mahdollista  että  osa  kivistä  on  ollut  kuivia  jossain  vaiheessa
kehityshistoriaansa,  ja  näiden  kivien  vesipitoiset  mineraalit  ovat  myöhäisemmän
metasomatoosin  tuotteita.  Kaavi-Kuopion  amfibolin  ja  biotiitin  syntyhistoriaa  ei  ole
tutkittu tarkemmin.
 6.4.3. Näytteet X001 ja L–81
Näytteet  X001  ja  L–81  ovat  petrografisesti  ja  mineraalikemiallisesti  hyvin
samankaltaisia, joten ne käsitellään tässä yhdessä, vaikka näytteestä L–81 ei olekaan
saatavilla  kokokivikemiallista  dataa.  Näyte  X001  on  pää-  ja
hivenalkuainekoostumuksiltaan  hyvin  tyypillinen  Kaavi-Kuopion  mafinen
granaattigranuliitti (kuva 16 ja 17) (Hölttä et al. 2000). Kaikki edellisessä kappaleessa
Kaavi-Kuopion  mafisista  granaattigranuliiteista  esille  tuodut  asiat  pätevät  myös
näytteeseen X001. Kuvan 22 mukaan Kempton ja Harmon X001:n koostumus piirtyy
Kemptonin  ja  Harmonin  (1992)  diskriminaatiodiagrammilla  primitiivisen  magman
kenttään,  tai  hyvin  heikosti  tholeiittiisen  trendin  suuntaan  fraktioituneen  magman
trendille.
Primitiivisen vaipan hivenainekoostumukseen (Sun ja McDonough 1989) perustuvan
yksinkertaisen mallinnuksen perusteella näytteen X001 REE-koostumus voidaan selittää
granaattilherzoliitin  pienen  (<5%)  osittaisen  sulamisen  seurauksena  (mineraalien
jakautumiskertoimet McKenzie ja O'Nions 1991). Tarvittavan sulamisen määrä laskee,
kun lähteen modaalisen klinopyrokseenin määrä kasvaa: tarvitaan vain 2 % sulamista
kun  lähteessä  on  20  % klinopyrokseenia.  Pieni  negatiivinen  Eu  anomalia  (näytteen
X001 Eu/Eu* = 0,86) voidaan mallin mukaan selittää, jos lähteessä on pari prosenttia
modaalista plagioklaasia. HREE:ssä havaittava laskeva trendi syntyy, jos lähteessä on
noin 2 % granaattia.  Residuaalinen granaatti  ei  kuitenkaan sovi yhteen residuaalisen
plagioklaasin kanssa, koska Kaavi-Kuopion alapuolisessa vaipassa tavataan granaattia
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syvyyksissä,  joissa plagioklaasi  ei  ole  stabiili  (O'Brien  et  al.  2010).  Vaihtoehtoisesti
negatiivinen  Eu  anomalia  voidaan  selittää  plagioklaasin  fraktioitumisella  magmasta
ennen sen paikalleen asettumista.  Tehdyn sulamismallinnuksen perusteella  näytteissä
havaittu  HREE-köyhtyminen  saadaan  toistetuksi  huomattavasti  yksinkertaisemmin
ilman  granaattia  kuin  Eu-anomalia  ilman  plagioklaasia.  Eu-anomalia  on  kuitenkin
heikko,  eikä se vaikuta olevan yhteydessä kiven Sr-pitoisuuteen.  Siten anomalia  voi
viitata plagioklaasin vähäiseen fraktioitumiseen.
Edellämainittujen seikkojen ja termobarometristen tulosten perusteella näyte X001 on
todennäköisesti syntynyt suoraan vaippaperäisestä sulasta, joka on kiteytynyt vaipan ja
kuoren rajalle. Tämä on myös mahdollista sitä hyvin paljon muistuttavan näytteen L–81
osalta,  mutta  tästä  näytteestä  ei  ole  olemassa  kokokivikemiallista  dataa,  joten  tätä
olettamusta  ei  toistaiseksi  voida  varmistaa.  Näytteessä  L–81  oleva  klinopyrokseenia
reunustava  kuituinen  amfiboli  on  petrogafian  perusteella  metasomaattista.  Myös
näytteen skapoliitti  voi olla merkki vaippaperäisestä CO2-rikkaasta metasomatoosista
tai muusta CO2-rikkaasta fluiditoiminnasta.
Sekundääriseksi  tulkittu  amfiboli  näytteissä  L–81,  X001  ja  L–85  viittaa  kivien
hydratoituneen  uudelleen  jostain  ulkopuolisesta  lähteestä.  Amfibolin  retrograadinen
kasvu  tarkoittaa,  että  systeemin  on  täytynyt  sisältää  vettä  ainakin  paikallisesti.
Alakuoren  kivien  dehydraatiosta  johtuva  veden  muodostus  voi  liittyä  tektoniseen
tapahtumaan,  joka  alakuoren  PT-olosuhteet  ovat  nousseet,  koska  systeemin  sisäiset
dehydraatioreaktiot eivät yleensä voi edetä ja tuottaa systeemiin vettä laskevissa PT-
olosuhteissa (Guiraud et al. 2001). Vaihtoehtoisesti esimerkiksi syvemmällä kiteytyvästä
magmaintruusiosta  peräisin  oleva  ylös  kohoava  fluidi  voisi  selittää  amfibolin
retrograadista kasvua edellämainituissa näytteissä. Stolz ja Davies (1989) havaitsivat,
että  Queenslandin  alakuoren  kivissä  amfibolimetasomatoosi  on  voimakkainta
korkeimman paineen kivissä. He esittivät, että fluidifaasi pysähtyy helposti vaipan ja
kuoren  rajalle,  mikä  johtaa  ylimmän  vaipan  ja  alimman  kuoren  verrattain
voimakkaimpaan metasomaattiseen muuttumiseen. Tämä voisi osaltaan selittää Kaavi-
Kuopion  alakuoren  pohjassa  sijaitsevan  korkean  nopeuden  vyöhykkeen  kivien
mahdollisesti  suurta  amfibolipitoisuutta  (Kuusisto et  al.  2006;  Peltonen et  al.  2006),
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mutta  asia  kaipaa  lisäselvityksiä.  Tällaisen  magmaattisen  fluidin  voi  alakuoren
olosuhteissa olettaa olevan rikastunut kalsiumista ja natriumista (Rollinson 1993) sekä
mobiileista hivenalkuaineista Sr, Rb, Ba, K, Ce (Pearce et al.  1983). Näytteen X001
sekundäärinen amfiboli on hieman Ca- ja K-rikkaampaa kuin primäärinen amfiboli, ja
kaikki  edellämanitut  hivenalkuaineet  ovat  rikastuneet  näytteen  kokokivikemiallisessa
analyysissa  noin  kymmenkertaisesti  primitiivisen  vaipan  koostumukseen  verrattuna
(kuva 17). Tämän suuruiset kaliumin ja mobiilien hivenalkuaineiden pitoisuudet ovat
tyypillinen piirre Kaavi-Kuopion alakuoren ksenoliiteissa (tämä tutkimus; Hölttä et al.
2000).
 6.4.4. Näyte L–85
Kumulaattimaisen  tekstuurin  amfibolirikas  näyte  L–85  on  Peltosen  et  al.  (2006)
tutkimuksessaan kyseiselle näytteelle tekemän petrofysikaalisen mallinnuksen mukaan
mahdollisesti  peräisin alakuoren ja vaipan rajalla sijaitsevasta linssimäisestä korkean
nopeuden  vyöhykkeestä.  Tässä  vyöhykkeessä seismisten  aaltojen  nopeudet  ovat
suuremmat ympäröivään alakuoreen verrattuna (Kukkonen ja Joeleht 1995; Kuusisto et
al. 2006). Vyöhykkeestä peräisin olevat näytteet on ajoitettu svekofenniseen orogeniaan,
ja  siten  on  mahdollista,  että  korkean  nopeuden  vyöhyke  edustaa  svekofennisiä
basalttisia magmoja, jotka ovat kerääntyneet vaipan ja vanhemman, arkeeisen kuoren
rajalle (Peltonen et al. 2006).
Näytteen L–85 rakosysteemiin kiteytyneet pienet opaakki- ja biotiittirakeet viittaavat
keskeneräiseen  amfibolin  dehydraatioreaktioon,  tai  metasomaattiseen  tapahtumaan.
Näytteen amfiboli sisältää noin 1 paino‒% kaliumia, joka riittää pienen biotiittimäärän
syntymiseen  amfibolin  hajotessa.  Kuolan  alakuoren  ksenoliiteista  on  tunnistettu
vaippaperäistä metasomatoosia, johon liittyy biotiitin ja amfibolin kasvua (Kempton et
al. 1995; Kempton et al. 2001). Tämän tutkimuksen perusteella jää epäselväksi, onko L–
85 amfiboli primääristä vai metasomaattista. Koska näytteen L–85 amfibolista ainakin
osa  näyttää  petrografisen  tarkastelun  perusteella  olevan  primääristä,  on  hyvin
mahdollista, että kivi on yksinkertaisesti vaippaperäinen magmaattinen kumulaatti, joka
on  jossain  määrin  metamorfisesti  tai  metasomaattisesti  muuttunut.  Melko  varmaa
kuitenkin  on,  että  näyte  edustaa  alakuoren  osaa,  joka  poikkeaa  syntytavaltaan  tai
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metamorfiselta  historialtaan  edellämainituista  näytteistä.  Näytteen  L–85  amfiboli  on
selvästi rautarikkaampaa ja magnesiumköyhempää kuin näytteiden L–81 ja X001. Tämä
voi johtua kiven erilaisesta kantamagmasta edellämainittuihin näytteisiin verrattuna. 
 6.4.5. Näyte Ju–11–8–5
Intermediäärinen  granuliitti  Ju–11–8–5  on  Kaavi-Kuopion  ksenoliittisarjassa
anomaalinen näyte.  Kuten näytteen termobarometrisessa tulkinnassa kappaleessa 6.2.2
esitettiin,  on  näyte  todennäköisesti  tasapainottunut  syvemmällä  kuin  muut  Kaavi-
Kuopion  alakuoren  ksenoliittisarjan  näytteet,  minkä  lisäksi  kiven  mineraaleissa  on
epätyypillistä, metasomatoosiin tai osittaiseen sulamiseen viittaavaa vyöhykkeellisyyttä.
Petrografiset  seikat,  eli  plagioklaasin  voimakas  muuttuminen,  klinopyrokseenin  uusi
kasvu (kuva 8)  ja  sekundäärinen  karbonaattimineraali  kiveä  rikkovissa  hiusjuonissa,
viittaavat myös jonkinlaisen muuttumisprosessin osallisuuteen kiven kehityshistoriassa.
Näytteen  pääalkuainekemia  on  Kaavi-Kuopion  ksenoliitisarjassa  anomaalinen.
Verrattuna  Kaavi-Kuopion  ksenoliittien  keskiarvoiseen  pääalkuainekoostumukseen,
näytteen CaO-pitoisuus hyvin suuri, 22,7 paino–% (13,2 paino–% yli  keskiarvon), ja
Al2O3 on 16,1 paino–% (3,2 paino–% yli keskiarvon). Näytteen K2O-pitoisuus on alle
määritysrajan  (0,03  paino–%).  Muiden  pääalkuaineiden  suhteelliset  pitoisuudet  ovat
ksenoliittisarjaan verrattuna normaalit. 
Näyte Ju–11–8–5 on muihin Kaavi-Kuopion ksenoliitteihin verrattuna varsin köyhtynyt
monista hivenalkuaineista (kuva 17a, b, c). Koska näytteen hivenaineiden suhdeluvut
ovat samaa kertaluokkaa kuin aiemmissa ksenoliittitutkimuksissa tavattavat suhdeluvut,
kyseessä  ei  todennäköisesti  ole  analyyttinen  virhe.  Myös  näytteen
siirtymämetallipitoisuudet ovat erittäin samanlaiset aiempien tutkimusten kanssa (Hölttä
et al. 2000). Näytteen siirtymämetallipitoisuudet eivät todennäköisesti olisi niin lähellä
muita  Kaavi-Kuopion  ksenoliitteja,  jos  näytteen  syntytapa  niihin  verrattuna  olisi
merkittävällä tavalla erilainen. Ionisäteen mukaan luokiteltuna näytteen Rb- ja K-, Zr- ja
Hf- sekä Nb- ja Ta-pitoisuudet ovat hyvin matalia verrattuna muihin Kaavi-Kuopion
ksenoliitteihin (kuva 17d). Näyte on samaten erittäin vahvasti rikastunut europiumin ja
strontiumin suhteen.  Hivenainekuvaajilla  näyte  kuitenkin noudattelee Kaavi-Kuopion
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ksenoliittisarjan  trendejä  edellämainittuja,  vahvasti  rikastuneita  tai  köyhtyneitä
LILE/HSF-alkuaineita  lukuunottamatta,  joskin  näytteen  hivenainepitoisuudet  yleensä
edustavat ksenoliittisarjan minimejä näiden alkuaineiden pitoisuuksille.
Näytteen  hyvin  voimakas  positiivinen  Eu-anomalia  (Eu/Eu* =  4,2),  REE  kuvaajan
muoto,  ja  REE alkuaineiden normalisoidut,  enimmäkseen hyvin  matalat  pitoisuudet,
muistuttavat suuresti plagioklaasiseparaattien REE kuvaajia (esim. Nehring et al. 2010).
Ohuthietarkastelun perusteella näyte sisältää noin 50 % modaalista plagioklaasia, ja on
mahdollista,  että  hivenalkuaineet  on  analysoitu  osanäytteestä,  joka  koostuu
enimmäkseen  plagioklaasista.  Kyseessä  voi  siten  olla  myös  näytteenoton  tuottama
vinoutuma.  Näytteen  REE  kuvaaja  on  muodoltaan  kolmijakoinen  (kuva  17a).
Kaikenkaikkiaan näytteen REE pitoisuudet ovat kertaluokkaa pienemmät kuin aiemmin
tutkituissa  Kaavi-Kuopion  näytteissä  (Hölttä  et  al.  2000).  LREE  suhteellinen
rikastuminen  viittaa  kiven  olevan  pienen  sulamisasteen  osittainen  sula.  HREE
suhteellinen  rikastuminen MREE:en verrattuna viittaa kiven olevan granaattipitoinen
restiitti.  Erittäin vahva Eu-anomalia (Eu/Eu* = 4,2) yhdessä strontiumin rikastumisen
(1220 ppm Sr) kanssa viittaavat plagioklaasin kumuloitumiseen. Lesoton kumulaateiksi
tulkituista ksenoliiteista löytyy muutama muodoltaan samankaltainen ja yhtä vahvasti
köyhtynyt  REE-kuvaaja  (Huang  et  al.  1995).  Kemptonin  ja  Harmonin  (1992)
SiO2/Al2O3‒Mg# -diskriminaatiodiagrammilla  näyte  sijoittuu  plagioklaasin
akkumuloitumista  kuvaavalle  trendille  (kuva  22);  tämä  johtuu  näytteen  SiO2/Al2O3-
suhteesta, joka on matalampi muihin Kaavi-Kuopion ksenoliitteihin verrattuna. 
Näyte ei normitu ilman erillistä kalsiumfaasia ‒ se on voimakkaasti alkalinen ja sisältää
normatiivista nefeliiniä, leusiittia ja larniittia, tai nefeliiniä ja kalsiittia, riippuen siitä
lisätäänkö  kiven  kokonaiskoostumukseen  normilaskua  varten  hiilidioksidia.  Koska
näytteessä ei petrografisessa tarkastelussa ole löytynyt vesipitoista faasia, eikä kivessä
voi  sen  hyvin  matalan  K-pitoisuuden  vuoksi  olla  merkittävää  määrää  amfibolia  tai
biotiittia,  johtuu kokokivianalyysissa  ilmenevä 5,4 % hehkutushäviö  ainakin  osittain
karbonaatista.  Kiven  korkea  Ca-pitoisuus  ja  plagioklaasin  muuttuminen  voivat  siten
liittyä kiven karbonaattiutumiseen.
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On  mahdollista,  että  näytteen  Ju–11–8–5  protoliitti  on  plagioklaasikumulaatti.
Flogopiitti-pitoinen lähde voisi selittää kiven hyvin matalaa K2O-pitoisuutta.
Useat näytteen Ju–11–8–5 kokokivi- ja mineraalikemiallisista ominaisuuksista voitaisiin
myös  selittää  sillä,  että  näyte  edustaa  restiittiä,  josta  on  poistunut  jonkinasteisen
sulamismäärän  osittaissula.  Dehydraatiosulamisen  olisi  voinut  aiheuttaa  esimerkiksi
vaippaperäinen CO2-rikas fluidi (Kaszuba ja Wendlandt 2000). Sulaminen olisi voinut
tapahtua esimerkiksi  reaktiolla  am + pl ± qtz = cpx + grt + sula  (Nehring et  al.  2010).
Tämän  kaltainen  reaktio  selittäisi  myös  näytteessä  havaitun  granaatin
vyöhykkeellisyyden,  granaattien  uudelleentasapainottuessa  sulafaasin  kanssa  (Ca-
pitoisuus nousee, Mg- ja Fe-pitoisuudet laskevat), ja klinopyrokseenirakeissa näkyvän
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Kuva 22: Ksenoliittien kokokivikoostumuksia Kemptonin ja Harmonin (1992) mukaisia
fraktioitumis-  ja akkumuloitumistrendejä kuvaavalla diagrammilla.  Nuolet  osoittavat
plagioklaasin,  granaatin  ja  Fe-Ti-oksidien  akkumuloitumistrendejä,  toisin  sanottuna
kumulaattimaisia  kokonaiskoostumuksia.  Alkalinen  ja  tholeiittinen  tarkoittavat
magmaattisia fraktioitumistrendejä. Ju–11–8–5 seuraa plagioklaasikumulaatin trendiä.
X001 on primitiivinen tai heikosti tholeiittisen trendin mukaan fraktioitunut.
uuden  kasvupulssin.  Näytteen  matala  K-pitoisuus  voi  liittyä  amfibolin  sulamiseen.
Granuliittien sulaessa siirtymämetallit ovat pääosin sopeutuvia ilmeniittiin, granaattiin
ja klinopyrokseeniin (Nehring et al. 2010), joten niiden pitoisuudet näytteessä olisivat
voineet  säilyä  verrattain  muuttumattomina  sulamistapahtumasta.  Sopeutumattomat
LILE- ja HSF-hivenaineet olisivat poistuneet sulafaasin mukana, ja hivenalkuaineista
olisivat  jääneet  jäljelle  pieninä  pitoisuuksina  vain  ne,  jotka  sopeutuvat  albiittiseen
plagioklaasiin  (LREE,  Eu,  Sr,  Ba)  ja  granaattiin  (HREE).  Nehringin  et  al.  (2010)
mukaan mafisten ja intermediääristen granulittien anateksiksessä Rb, Ba, Nb, Ta, Zr, ja
Hf ovat erittäin sopeutumattomia alkuaineita. Rudnickin ja Goldsteinin (1990) mukaan
matalia  Rb-,  Th-  ja  U-pitoisuuksia  voidaan  pitää  merkkinä  osittaisesta  sulamisesta
granuliittifasieksessa. Näytteen Ba-pitoisuutta ei  ole analysoitu,  mutta  se voisi  tuoda
lisäselvyyttä  tähän  asiaan.  Eu  ja  Sr  lisäksi  ainoastaan  Ba  on  sopeutuva  albiittiseen
plagioklaasiin (DBaPl/melt 0,2–1,2 kun XAn 0,7–0,25) (Nehring et al. 2010). Jos kiven Ba-
pitoisuus on matala (kuten sen K- ja Rb- pitoisuudet ovat), ei se todennäköisesti ole
restiittinen tai kumulaattinen.
Kempton  et  al.  (1995) ovat  kuvanneet  granuliittien  osittaista  sulamista  Kuolan
alakuoressa.  Kemptonin  et  al.  tutkimuksen  näyte  N54  muistuttaa  tekstuuriltaan  ja
päämineraalien  kemiallisilta  koostumuksiltaan  näytettä  Ju–11–8–5.  Kempton  et  al.
(1995) ovat tulkinneet näytteen N54 migmatiitin mesosomiksi.  (Näytettä N54, johon
tässä  viitataan,  ei  ole  julkaistu  Kempton  et  al.  1995  tutkimuksessa,  tai  tietääkseni
missään  muussakaan  julkaisussa.  Kyse  on  GTK:n  hallussa  olevasta  näytteestä
tunnuksella  "N54  Kuola",  joka  on  ilmeisesti  Kemptonilta  saatu  osanäyte  näytteestä
N54.) Kuolassa alakuoren osittainen sulaminen on yhdistetty maanpinnalla esiintyviin
graniitteihin  (Kempton  et  al.  2001;  Downes  et  al.  2002).  Kaavi-Kuopion  alakuoren
kivistä  on  saatu  Kuolan  alakuoren  osittaisen  sulamisen  kanssa  saman  ikäisiä
ajoitustuloksia,  mutta  Kaavi-Kuopion  alakuoren  kivillä  ei  ole  vastinetta  paikallisen
maanpinnan geologiassa (Peltonen et  al.  2006). Iisalmi-Sukevan, Jonsan ja Varpasen
2,7–3,2 Ga ikäisissä intermediäärisissä ja mafisissa granuliittipaljastumissa saattaa olla
näkyvissä Ju–11–8–5 oletettuun sulamiseen rinnastettavia piirteitä (Hölttä et al. 2000;
Nehring  2012).  Granuliitipaljastumissa  esiintyy  vaihtelevan  asteista  sulamista  ja
migmatiittiutumista,  ja  näihin  liittyviä  leukosomeja.  On  mahdollista,  että  näissä
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granuliittipaljastumissa  on  näkyvissä  samankaltaisia  prosesseja  kuin  mitkä  ovat
muokanneet alakuoren näytettä Ju–11–8–5.
On  mahdollista  että  näyte  Ju–11–8–5  on  kontaminoitunut  kimberliittimagmatismin
vaikutuksesta.  Näytteen  SiO2-,  CaO-  ja  Sr-pitoisuudet  ovat  samaa  luokkaa  kuin
Lahtojoen kimberliittien  vastaavat pitoisuudet (O'Brien ja Tyni 1999), mutta näytteen
magnesiumpitoisuus  (6  paino‒%)  on  kimberliitteihin  verrattuna  huomattavasti
pienempi.  Lesoton  ksenoliiteistä  on  kuvattu  samankaltaisia  hivenainepitoisuuksia  ja
kimberliittikontaminaatioon  viittavia  tekstuureja  kuin  näytteessä  Ju–11–8–5.
Kimberliittikontaminaation  vaikutusta  Lesoton  näytteiden  kokonaiskoostumukseen
pidetään  kuitenkin  merkityksettömänä  (Huang  et  al.  1995).  Lesoton  ksenoliittien
korkeiden  Sr-  ja  Ba-pitoisuuksien  osoitettiin  liittyvän  hyvin  pieniin
kalimaasälpäsulkeumiin  plagioklaasissa  jotka  olivat  syntyneet  jo  ennen
granuliittifasieksen  metamorfoosia,  tai  sen  aikana  (Griffin  et  al.  1979).  Tässä
tutkimuksessa plagioklaasia  ei  tutkittu  sulkeumien varalta,  mutta  näytteen K- ja Rb-
pitoisuudet  ovat  niin  matalia,  että  kalimaasälvän  esiintyminen  näytteessä  on
epätodennäköistä. 
Tämän  tutkimuksen  tulosten  perusteella  ei  voida  täydellä  varmuudella  vastata
kysymykseen siitä, onko näyte Ju–11–8–5 restiittinen vai kumulaattinen, vai onko se
näiden  yhdistelmä.  Hyvin  todennäköisesti  kivi  on  kuitenkin  magmaattinen.
Teksturaalisten  seikkojen  takia  on  hyvin  todennäköistä,  että  näytteen  mahdollinen
osittainen sulaminen,  kimberliittikontaminaatio  tai  molemmat  ovat  tapahtuneet  vasta
granuliittifasieksen metamorfoosin jälkeen.
 6.4.6. Näyte X039B
Näytteestä  X039B  ei  ole  ollut  saatavilla  kokokivikemiallista  dataa.  Petrografisen
tarkastelun perusteella  on aihetta  olettaa kiven olevan alkuperältään sedimentäärinen
sen sillimaniittia sisältävän ja siten peralumiinisen modaalisen mineraalikoostumuksen
takia.  Veilzeuf  ja  Holloway (1988)  ovat  tutkineet  peliittien  dehydraatiosulamista,  ja
näytteen X039B mineraaliseurue qtz‒bt‒grt‒sill sopii osittaisen dehydraatiosulamisen
jälkeensä jättämäksi restiitiksi.
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7. JOHTOPÄÄTÖKSET
Petrografian perusteella tässä työssä Lahtojoen kimberliitistä tutkitut ksenoliittinäytteet
ovat  kuivia  ja  vesipitoisia  granaattigranuliitteja.  Termobarometristen  analyysien
perusteella näytteet ovat termodynaamisesti tasapainottuneet litostaattisessa paineessa,
joka  vastaa  noin  38–55 km  syvyyttä  kuoressa.  Näytteet  siis  edustavat  alakuorta.
Näytteiden  tasapainottumisen  aikainen  lämpötila  ylittää  ksenoliitteja  kuljettaneen
kimberliittimagman purkautumisen aikaisen  alakuoren  lämpötilan  noin  400 °C,  joten
näytteet  ovat  todennäköisesti  tasapainottuneet  aikana,  jolloin alakuoren lämpötila  oli
merkittävästi nykyistä korkeammalla.  Osa näytteistä on jäähtynyt isobaarisesti,  mutta
joidenkin  näytteiden  jäähtymispolkuun  vaikuttaa  liittyvän  myös  dekompressiota.  Jos
dekompressioon  johtanut  prosessi  on  jatkunut  näytteiden  mineraalikemiallisen
diffuusion päätyttyä, on mahdollista, että tämän tutkimuksen tulokset ilmentävät vain
osaa  näytteiden  läpikäymästä  dekompressiosta.  Jos  näytteet  ovat  läpikäymänsä  PT-
maksimin jälkeen sijainneet  pitkän ajan korkeassa lämpötilassa,  on mahdollista,  että
suuretkin mineraalirakeet ovat diffusiivisesti läpikotaisin tasapainottuneet laskeviin PT-
olosuhteisiin.  Siten  on  mahdollista,  että  termobarometriset  tulokset  ilmentävät
käytettyjen  mineraalikemiallisten  reaktioiden  sulkeutumislämpötilaa,  ja  sen  hetkistä
painetta,  jolloin  näytteiden  todelliset  paine-  ja  lämpötilamaksimit  ovat  tässä
tutkimuksessa  saatuja  tuloksia  korkeammat.  Luotettavia  päätelmiä  jäähtymispoluista
voidaan tehdä vasta näytteiden retrograadisen reaktiohistorian hahmottelun jälkeen.
Mafinen  granaattigranuliitti  X001  on  pää-  ja  hivenalkuainekoostumukseltaan  hyvin
samankaltainen  kuin  aiemmin  Kaavi-Kuopion  alueelta  tutkitut  näytteet.  Geokemian
perusteella  näyte  edustaa  tholeiittista  ultraemäksistä  basalttista  magmaa,  josta  on
fraktioitunut Ni ja Cr. Näytteen LREE ja hivenainepitoisuudet viittaavat lähteen olevan
primitiivisen vaipan matalahkon asteen osittaissula. Näyte voi edustaa vaipan ja kuoren
rajalle  kiteytynyttä  vaippaperäistä  magmaa.  Petrografisesti  ja  mineraalikemiallisesti
X001:n  kanssa  samankaltaiset  näytteet  L–81  ja  L–85  ovat  todennäköisesti
kehityshistorialtaankin  samanlaisia,  mutta  tämän  varmistamiseksi  näytteiden
kokokivikemiaa täytyy analysoida.
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Tämän tutkimuksen mukaan intermediäärinen granuliitti Ju–11–8–5 on Kaavi-Kuopion
ksenoliittisarjassa  anomaalinen.  Petrografiset  seikat,  näytteen  epätyypillinen  REE-
koostumus,  hyvin matalat  K- ,  Rb-  ,  Zr-  ,  Hf-  ,  Nb- ,  Ta-pitoisuudet  ja  korkea Sr-
pitoisuus  sekä  voimakas  positiivinen  Eu-anomalia viittavat  näytteen  edustavan
alakuoren osittaisen sulamisen jälkeensä jättämää voimakkaasti  köyhtynyttä restiittiä.
Osittaista  sulamista  ei  ole  kuvattu  Kaavi-Kuopion  alakuoresta,  mutta  samankaltaista
sulamista on kuvattu Kuolan alakuoresta. Kuolassa alakuoresta lähtöisin olevat osittaiset
sulat ovat purkautuneet maan pinnalle. Osittainen sulaminen on yleistä Keski-Suomen
granuliittiterraaneissa, ja on mahdollista, että näyte  Ju–11–8–5 edustaa samankaltaista
prosessia  alakuoressa. Zirkonin  tai  monatsiitin  U-Pb-geokronologinen  tutkimus
kyseisestä näytteestä voisi antaa tietoa sulamisen ajankohdasta. 
Joissain  Kaavi-Kuopion  ksenoliittinäytteissä  havaittu  retrograadinen  amfiboli  ja
termodynaamisesti  epätasapainoiset  mineraaliseurueet,  samoin  kuin  normaalia
korkeammat  LILE-pitoisuudet,  voivat  liittyä  alakuoressa  vaikuttaneisiin
metasomaattisiin  tapahtumiin,  mutta  asia  vaatii  lisätutkimuksia.  Alakuoren osittainen
sulaminen voi olla yhteydessä näihin mahdollisiin metasomaattisiin tapahtumiin.
Gneissinen näyte X039B muodostaa poikkeuksen Kaavi-Kuopion ksenoliitisarjassa. Sen
tekstuuri, mineraaliseurue ja peralumiininen luonne viittaavat näytteen protoliitin olevan
metasedimentäärinen.  Tässä  tutkimukseesa  ei  ole  pystytty  luotettavalla  tavalla
arvioimaan kiven termodynaamisen tasapainottumisen aikaista litostaattista painetta, ja
siten näytettä ei voida varmuudella kutsua alakuoren ksenoliitiksi. Metasedimentäärisiä
kiviä ei ole aiemmin kuvattu Fennoskandian kilven alakuoresta.
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Ab Albite Ky Kyanite
Aeg Aegirine Mag Magnetite
Alm Almandine Mca Mica
Als Alumosilicate Mnz Monazite
Am Amphibole Ms Muscovite
An Anorthite Ol Olivine
And Andalusite Omp Omphacite
Ap Apatite Op Opaque
Aug Augite Opx Orthopyroxene
Bt Biotite Pgt Pigeonite
Cal Calcite Phl Phlogopite
Cb Carbonate Pl Plagioclase
Chl Chlorite Prg Pargasite
Cpx Clinopyroxene Prp Pyrope
Di Diopside Px Pyroxene
Ed Edenite Qtz Quartz
En Enstatite Rt Rutile
Fe2-Act Ferro-Actinolite Scp Scapolite
Fe2-Ed Ferro-Edenite Ser Sericite
Fe2-Hbl Ferrohornblende Sil Sillimanite
Fe2-Ts Ferrotschermakite Spl Spinel
Fs Ferrosilite Srp Serpentine
Fsp Feldspar Tlc Talc
Grs Grossular Tr Tremolite
Grt Garnet Ts Tschermakite
Hbl Hornblende Ttn Titanite
Hd Hedenbergite Uvt Uvarovite
Hgb Högbomite Wo Wollastonite
Ilm Ilmenite Zo Zoisite
Jd Jadeite Zrn Zircon
Kfs K-feldspar
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TWQ versio 1.0
Näytteet L-81, L-85, X001
 Ab + 4 Hd + Py + 4 Rt + Tr = Parg + 8 aQz + 4 Ilm + 4 Di
 Ab + Alm + Di + 2 Gr + Tsc = Parg + 3 Hd + 4 An
 Ab + Alm + Hd + 4 Rt + Tr = Parg + 8 aQz + 4 Ilm + Di
 Ab + Di + Gr + 2 Ilm + Tsc = Parg + 2 Rt + 2 Hd + 2 An
 Ab + Di + Tsc = Parg + 3 aQz + An
 Alm + 2 Gr + 12 aQz + 3 Parg = 3 Tsc + 3 Hd + 3 Di + 3 Ab
 Alm + 3 Di = Py + 3 Hd
 Alm + 3 Hd + 6 Rt = 6 aQz + 6 Ilm + Gr
 Alm + Gr + 2 Rt = 2 Ilm + Hd + 2 An
 Alm + Hd + 4 Rt + Parg = Tsc + 4 Ilm + Di + Ab
 Alm + Hd + 4 Rt = 3 aQz + 4 Ilm + An
 Gr + 2 Ilm + 3 aQz = 2 Rt + 2 Hd + An
 Gr + 2 Ilm + 6 aQz + Parg = Tsc + 2 Rt + 2 Hd + Di + Ab
 Parg + 2 Rt + 2 aQz + 2 Hd + Di = Ab + Gr + 2 Ilm + Tr
 Parg + 4 Rt + Py + 4 Hd = Ab + 4 Di + 4 Ilm + Tsc
 Parg + 5 aQz + Di = Ab + An + Tr
 Tr + 4 aQz + 4 Ilm + 2 Gr = 2 Di + 4 Hd + 4 Rt + Tsc
 Tsc + 2 aQz + 2 Di = 2 An + Tr
 Tsc + Py + 2 Gr + Ab = 4 An + 2 Di + Parg
 2 Alm + 2 Hd + 8 Rt + Tr = Tsc + 8 aQz + 8 Ilm + 2 Di
 2 Alm + 3 Di + 6 Rt = 6 aQz + Py + 6 Ilm + Gr
 2 Alm + 4 Gr + 3 Tr = 3 Tsc + 6 Hd + 6 Di
 2 Alm + Gr + 6 Rt + Parg = Tsc + 6 Ilm + Di + 2 An + Ab
 2 Alm + Gr + 6 Rt = 3 aQz + 6 Ilm + 3 An
 2 Rt + Py + 2 Hd + Gr = 2 An + 3 Di + 2 Ilm
 3 Ab + 2 Alm + 2 Gr + 3 Tr = 3 Parg + 12 aQz + Py + 6 Hd
 3 Ab + 2 Gr + Py + 3 Tsc = 3 Parg + 6 aQz + 6 An
 3 Ab + 3 Hd + Py + 3 Tsc = 3 Parg + 9 aQz + 3 An + Alm
 3 Ab + 4 Alm + 12 Rt + 3 Tr = 3 Parg + 24 aQz + Py + 12 Ilm
 3 Ab + 5 Alm + 10 Gr + 3 Tr = 3 Parg + 15 Hd + 3 Di + 12 An
 3 Ab + 5 Gr + 10 Ilm + 3 Tr = 3 Parg + 10 Rt + 10 Hd + 3 Di + 2 An
 3 Ab + 6 Alm + 10 Gr + 3 Tr = 3 Parg + Py + 18 Hd + 12 An
 3 Ab + Alm + 2 Gr + 3 Tr = 3 Parg + 12 aQz + 3 Hd + 3 Di
 3 aQz + 2 Gr + Alm = 3 An + 3 Hd
 3 aQz + Py + 2 Gr = 3 An + 3 Di
 3 Parg + 12 aQz + 2 Gr + 2 Alm = 3 Ab + 6 Hd + Py + 3 Tsc
 3 Parg + 12 aQz + Py + 2 Gr = 3 Ab + 6 Di + 3 Tsc
 3 Parg + 12 Rt + 12 Di + 4 Alm = 3 Ab + 4 Gr + 12 Ilm + 3 Py + 3 Tr
 3 Parg + 12 Rt + 9 Hd + 3 Di + Alm = 3 Ab + 4 Gr + 12 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 12 Rt + Py + 12 Hd = 3 Ab + 4 Gr + 12 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 15 aQz + Py + 3 Hd = 3 Ab + Alm + 3 An + 3 Tr
 3 Parg + 18 aQz + Py + 2 Gr = 3 Ab + 6 An + 3 Tr
 3 Parg + 20 Rt + 5 Hd + 3 Di + 5 Alm = 3 Ab + 8 An + 20 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 20 Rt + 5 Py + 20 Hd = 3 Ab + 8 An + 12 Di + 20 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 20 Rt + Py + 8 Hd + 4 Alm = 3 Ab + 8 An + 20 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 24 aQz + 12 Ilm + 4 Gr = 3 Ab + 12 Hd + Py + 12 Rt + 3 Tsc
 3 Parg + 30 Rt + 5 Gr + 3 Di + 10 Alm = 3 Ab + 18 An + 30 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 36 Rt + Py + 8 Gr + 12 Alm = 3 Ab + 24 An + 36 Ilm + 3 Tr
 3 Parg + 4 Rt + 12 aQz + Py + 4 Hd = 3 Ab + 4 An + 4 Ilm + 3 Tr
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 3 Parg + 6 Rt + 6 aQz + Gr + 2 Alm = 3 Ab + 3 Di + 6 Ilm + 3 Tsc
 3 Tr + 12 Rt + 2 Gr + 4 Alm = 6 Di + 12 Ilm + 12 aQz + 3 Tsc
 3 Tr + 2 Py + 4 Gr = 12 Di + 3 Tsc
 3 Tr + 5 Py + 10 Gr + 3 Ab = 12 An + 18 Di + 3 Parg
 3 Tr + 6 Rt + Gr + 2 Alm + 3 Ab = 3 Di + 6 Ilm + 18 aQz + 3 Parg
 3 Tr + Py + 2 Gr + 3 Ab = 6 Di + 12 aQz + 3 Parg
 3 Tsc + 12 aQz + 2 Py + 4 Gr = 12 An + 3 Tr
 3 Tsc + 12 Rt + 2 Gr + 6 Di + 4 Alm = 12 An + 12 Ilm + 3 Tr
 3 Tsc + 24 Rt + 2 Py + 24 Hd = 8 Gr + 24 Ilm + 24 aQz + 3 Tr
 3 Tsc + 24 Rt + 2 Py + 8 Gr + 8 Alm = 24 An + 24 Ilm + 3 Tr
 3 Tsc + 3 Tr + 16 Gr + 8 Alm + 6 Ab = 24 An + 24 Hd + 6 Parg
 3 Tsc + 3 Tr + 16 Ilm + 8 Gr + 6 Ab = 8 An + 16 Hd + 16 Rt + 6 Parg
 3 Tsc + 4 Rt + 4 Hd + 6 Di = 4 An + 2 Gr + 4 Ilm + 3 Tr
 3 Tsc + 4 Rt + Py + 4 Hd + 3 Ab = 4 An + 4 Ilm + 12 aQz + 3 Parg
 3 Tsc + 6 aQz + 2 Py + 6 Hd = 2 Alm + 6 An + 3 Tr
 3 Tsc + 8 Rt + 2 Hd + 6 Di + 2 Alm = 8 An + 8 Ilm + 3 Tr
 3 Tsc + 8 Rt + 2 Py + 8 Hd = 8 An + 8 Ilm + 3 Tr
 3 Tsc + Py + 4 Ilm + 4 Gr + 3 Ab = 8 An + 4 Hd + 4 Rt + 3 Parg
 3 Tsc + Py + 6 Gr + 2 Alm + 3 Ab = 12 An + 6 Hd + 3 Parg
 4 Alm + 12 Hd + 24 Rt + 6 Parg = 3 Tsc + 3 Tr + 24 Ilm + 4 Gr + 6 Ab
 4 Alm + 12 Rt + 3 Parg = 3 Tsc + Py + 12 Ilm + 3 Ab
 4 Alm + 3 Di + 12 Rt = 9 aQz + Py + 12 Ilm + 3 An
 4 Alm + 4 Gr + 3 Tr = 3 Tsc + 2 Py + 12 Hd
 4 Hd + Py + 4 Rt = 3 aQz + 4 Ilm + 3 Di + An
 5 Tsc + 8 Di + 2 Ab = 8 An + 3 Tr + 2 Parg
 6 Di + 12 aQz + 3 Parg = 3 Tr + Py + 2 Gr + 3 Ab
 6 Hd + Py + 6 Rt = 6 aQz + 6 Ilm + Gr + 3 Di
 6 Parg + 3 Tr + 24 Rt + 4 Gr + 8 Alm = 6 Ab + 12 Di + 24 Ilm + 9 Tsc
 6 Rt + Py + 3 Gr + 2 Alm = 6 An + 3 Di + 6 Ilm
 8 Alm + 24 Rt + 3 Tr = 3 Tsc + 24 aQz + 2 Py + 24 Ilm
 8 Alm + 8 Hd + 32 Rt + 6 Parg = 3 Tsc + 3 Tr + 32 Ilm + 8 An + 6 Ab
 8 aQz + 2 Parg = Tsc + Tr + 2 Ab
 8 Hd + 2 Py + 8 Rt + Tr = Tsc + 8 aQz + 8 Ilm + 8 Di
 9 Parg + 60 Rt + 24 Di + 20 Alm = 9 Ab + 24 An + 60 Ilm + 5 Py + 9 Tr
 9 Tsc + 24 Rt + 24 Di + 8 Alm = 24 An + 24 Ilm + 2 Py + 9 Tr
 9 Tsc + 4 Py + 8 Gr + 6 Ab = 24 An + 3 Tr + 6 Parg
 15 Tsc + 8 Py + 24 Hd + 6 Ab = 8 Alm + 24 An + 9 Tr + 6 Parg
 16 Alm + 8 Gr + 48 Rt + 6 Parg = 3 Tsc + 3 Tr + 48 Ilm + 24 An + 6 Ab
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TWQ versio 2.3.2
Näytteet L-85, X001
 Gr + 2 Ilm + 3 aQz = 2 Rt + 2 Hed + An
 Alm + Hed + 4 Rt = 3 aQz + 4 Ilm + An
 Alm + Gr + 2 Rt = Hed + 2 Ilm + 2 An
 Alm + 3 Di = Py + 3 Hed
 6 Rt + Py + 6 Hed = 3 Di + Gr + 6 Ilm + 6 aQz
 6 Rt + Py + 3 Gr + 2 Alm = 6 An + 3 Di + 6 Ilm
 6 Rt + 3 Hed + Alm = Gr + 6 Ilm + 6 aQz
 4 Rt + Py + 4 Hed = An + 3 Di + 4 Ilm + 3 aQz
 3 aQz + Py + 2 Gr = 3 An + 3 Di
 3 aQz + 2 Gr + Alm = 3 An + 3 Hed
 2 Rt + Py + 2 Hed + Gr = 2 An + 3 Di + 2 Ilm
 2 Alm + Gr + 6 Rt = 3 aQz + 6 Ilm + 3 An
 2 Alm + 3 Di + 6 Rt = 6 aQz + Py + 6 Ilm + Gr
 12 Rt + 3 Di + 4 Alm = 3 An + 12 Ilm + Py + 9 aQz
TWQ versio 2.3.2
Näyte Ju-11-8-5, L-81
 Alm + 2 Gr + 3 aQz = 3 Hed + 3 An
 Alm + 3 Di = Py + 3 Hed
 2 Gr + Py + 3 aQz = 3 Di + 3 An
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Koostumukset ovat keskiarvokoostumuksia mineraalirakeiden reunoista ja ytimistä mitatuista 
edustavista koostumuksista.
GRANAATTI
Näyte L-81 ydin X001 ydin L-85 ydin X039B
SiO2 38,5 38,1 37,4 37,5 37,2 37,6 37,4 37,0 39,5
TiO2 0,0 0,1 0,1 0,1 0,1 0,1 0,1 0,0 0,0
Al2O3 20,6 20,7 20,4 20,5 20,1 20,4 21,6 21,8 22,3
FeO 26,0 26,1 27,7 27,4 28,7 29,0 22,7 20,9 23,9
MnO 0,9 0,9 1,1 1,0 1,0 1,0 0,5 0,5 0,2
MgO 6,7 6,3 6,5 6,2 4,4 3,9 9,3 8,3 12,7
CaO 6,5 6,6 6,4 6,5 8,0 7,8 7,9 10,3 0,6
Na2O 0,1 0,1 0,1 0,1 0,1 0,2 0,0 0,0 0,0
K2O 0,1 0,0 0,0 0,0 0,1 0,1 0,0 0,0 0,0
BaO 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
ZnO 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,1 0,1 0,0
Cr2O3 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
NiO 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
Yhteensä 99,3 98,9 99,7 99,4 99,7 100,1 99,7 99,0 99,2
Kationit / 12 happea
Si 3,012 3,001 2,943 2,960 2,961 2,984 2,879 2,872 2,995
Al4 0,000 0,000 0,057 0,040 0,039 0,016 0,121 0,128 0,005
Al6 1,904 1,930 1,844 1,876 1,852 1,896 1,853 1,873 1,988
Ti 0,002 0,003 0,006 0,007 0,006 0,004 0,007 0,002 0,001
Cr 0,002 0,001 0,000 0,001 0,001 0,000 0,002 0,000 0,001
Fe3 0,072 0,057 0,133 0,102 0,125 0,088 0,123 0,110 0,009
Fe2 1,629 1,661 1,694 1,706 1,786 1,837 1,342 1,244 1,509
Mn 0,059 0,063 0,074 0,066 0,069 0,070 0,031 0,032 0,011
Mg 0,779 0,736 0,760 0,725 0,519 0,460 1,065 0,963 1,435
Ni 0,000 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,001
Zn 0,000 0,003 0,000 0,000 0,000 0,002 0,004 0,004 0,000
Ca 0,548 0,553 0,539 0,551 0,682 0,664 0,653 0,854 0,048
Almandiini 53,1 54,6 53,4 54,6 57,1 60,0 39,3 35,6 50,1
Andradiitti 3,6 2,9 6,8 5,2 6,4 4,4 6,4 5,8 0,4
Grossulaari 14,8 15,7 11,5 13,4 16,6 17,8 16,2 24,0 1,1
Pyrooppi 26,3 24,7 25,8 24,5 17,5 15,4 37,0 33,5 47,9
Spessartiini 2,0 2,1 2,5 2,2 2,3 2,3 1,1 1,1 0,4
Uvaroviitt 0,1 0,0 0,0 0,1 0,0 0,0 0,1 0,0 0,0
Mg# 0,32 0,31 0,31 0,30 0,23 0,20 0,44 0,44 0,49
Deer et al. 1966
Droop 1987
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PLAGIOKLAASI
Näyte Ju-11-8-5 X001 X001 L-81 L-81 L-85 L-85
keskiarvo ydin reuna ydin reuna reuna ydin
SiO2 62,6 57,9 58,7 56,6 57,3 58,3 59,6
TiO2 0,0 0,0 0,0 0,1 0,0 0,0 0,0
Al2O3 22,2 26,2 25,9 26,6 26,3 25,5 25,2
FeO 0,0 0,1 0,1 0,0 0,0 0,0 0,0
MnO 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
MgO 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
CaO 4,2 8,9 8,5 9,1 8,9 8,1 7,6
Na2O 8,5 6,4 6,8 6,3 6,3 6,5 6,5
K2O 0,6 0,2 0,2 0,2 0,2 0,2 0,3
SrO 0,2 0,1 0,1 0,1 0,0 0,0 0,0
Yhteensä 98,4 99,7 100,2 98,9 99,1 98,6 99,3
Kationit / 8 happea
Si 2,818 2,602 2,622 2,566 2,588 2,638 2,671
Al 1,176 1,385 1,361 1,422 1,401 1,357 1,333
Ca 0,203 0,426 0,408 0,442 0,431 0,390 0,363
Na 0,743 0,559 0,587 0,550 0,548 0,573 0,569
K 0,033 0,009 0,011 0,009 0,010 0,009 0,017
Sr 0,012 0,006 0,004 0,006 0,002 0,002 0,002
Ab 0,76 0,56 0,58 0,55 0,55 0,59 0,60
An 0,21 0,43 0,41 0,44 0,44 0,40 0,38
Kfs 0,03 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,02
Deer et al. 1966
ILMENIITTI JA BIOTIITTI
Näyte X001 L85 X039B
Mineraali ilmeniitti ilmeniitti biotiitti
SiO2 0,0 0,0 37,7
TiO2 42,6 49,8 1,5
Al2O3 0,0 0,0 17,8
Cr2O3 0,0 0,0 0,0
V2O3 0,5 0,6 0,0
FeO 53,2 46,8 9,3
MnO 0,3 0,3 0,0
MgO 1,9 0,9 18,5
CaO 0,0 0,0 0,0
Na2O 0,1 0,2 0,3
K2O 0,0 0,1 9,6
SrO 0,00 0,00 0,00
BaO 0,00 0,00 0,00
NiO 0,00 0,01 0,00
ZnO 0,06 0,04 0,04
P2O5 0,02 0,01 0,01
F 0,00 0,00 0,00
Cl 0,05 0,08 0,01
Yhteensä 98,92 98,79 94,89
Deer et al. 1966
Liite 3/5 Mineraalikoostumukset 3/4
KLINOPYROKSEENI
Näyte L-81 ydin X001 ydin L-85 ydin
SiO2 50,6 51,1 50,0 50,9 49,9 50,8 49,5 51,9
TiO2 0,4 0,3 0,4 0,3 0,3 0,3 0,4 0,2
Al2O3 4,2 3,4 7,5 7,9 3,8 3,3 3,5 2,6
FeO 10,0 9,2 6,3 5,7 9,9 8,8 12,5 11,1
Fe2O3 0,1 0,1 0,3 0,2 0,2 0,1 0,2 0,1
MnO 0,1 0,1 0,0 0,0 0,1 0,1 0,1 0,1
MgO 11,7 12,1 11,1 11,0 11,9 12,3 10,2 11,2
CaO 21,3 21,8 19,8 19,6 21,5 21,9 21,1 22,3
K2O 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
Na2O 1,2 1,1 3,2 3,3 1,1 1,1 1,1 0,9
Yhteensä 99,8 99,3 98,5 99,0 98,8 98,8 98,7 100,4
Kationit / 6 happea
Si 1,891 1,911 1,844 1,861 1,879 1,908 1,892 1,939
Ti 0,011 0,007 0,010 0,009 0,010 0,009 0,012 0,005
Altot 0,109 0,089 0,156 0,139 0,121 0,092 0,108 0,061
AlM1 0,077 0,061 0,168 0,203 0,047 0,054 0,051 0,051
Fe3tot 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000
Fe3M1 0,097 0,099 0,194 0,154 0,136 0,104 0,115 0,066
Fe2 0,219 0,193 0,009 0,027 0,181 0,176 0,290 0,285
Mn 0,003 0,003 0,001 0,001 0,004 0,003 0,004 0,003
Mg 0,653 0,677 0,608 0,602 0,671 0,688 0,579 0,627
Ca 0,854 0,875 0,783 0,769 0,869 0,881 0,865 0,894
K 0,002 0,002 0,000 0,000 0,002 0,002 0,002 0,001
Na 0,085 0,083 0,226 0,235 0,080 0,083 0,081 0,067
en 35,8 36,7 - - 36,0 37,2 31,2 33,4
fs 17,5 15,9 - - 17,3 15,3 22,1 18,9
wo 46,8 47,4 - - 46,7 47,6 46,7 47,7
jd - - 11,4 14,3 - - - -
ae - - 13,1 10,9 - - - -
quad - - 75,6 74,8 - - - -
Morimoto et al. 1988
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AMFIBOLIT SKAPOLIITTI
Näyte L81 X001 L85 Näyte L-81
SiO2 43,4 43,3 41,9 Si 47,0
TiO2 1,2 1,6 1,8 Al 24,4
Al2O3 11,9 11,9 12,1 Ti 0,0
Cr2O3 0,0 0,0 0,0 Fe 0,1
FeO 14,2 14,2 18,7 Mn 0,0
MnO 0,0 0,0 0,1 Mg 0,1
MgO 12,0 12,0 8,8 Ca 16,3
CaO 11,4 11,4 11,4 Na 4,2
Na2O 1,9 2,2 1,7 K 0,2
K2O 0,9 0,9 1,3 SO2 2,3
V2O3 0,07 0,11 0,13 Yhteensä 94,6
SrO 0,01 0,03 0,00
BaO 0,00 0,00 0,00 Kationit / 24 O
NiO 0,04 0,03 0,01 Si 7,364
ZnO 0,06 0,05 0,00 Al 4,636
P2O5 0,02 0,04 0,06 Ti 0,004
SO2 0,01 0,02 0,01 Fe 0,012
F 0,00 0,00 0,00 Mn 0,002
Cl 0,45 0,18 0,09 Mg 0,007
13 kationia + Na + Ca + K / 23 happea
Ca 2,696
Na 1,271
Si 6,400 6,370 6,317 K 0,034
Si,T1 2,400 2,370 2,317 Cl 0,077
Ti,M2 0,131 0,177 0,208
Al,T1 1,600 1,630 1,683 Me 67,666
Al,M2 0,478 0,428 0,457 Deer et al. 1966
Al 2,078 2,058 2,140
Cr 0,000 0,004 0,002
Fe3+,Fe 0,534 0,475 0,361
Fe2+,Fe 1,222 1,272 1,991
Fet 1,756 1,748 2,352
Mn 0,001 0,004 0,009
Mg 2,633 2,639 1,972
Ca 1,810 1,795 1,844
Na 0,546 0,614 0,507
K 0,161 0,163 0,251
Fe,M1,3 0,951 0,975 1,503
Mg,M1,3 2,048 2,022 1,488
L2+,M1,3 0,001 0,004 0,009
Fe2+,M2 0,806 0,773 0,849
Fe3+,M2 0,534 0,475 0,361
Mg,M2 0,585 0,617 0,484
Ca,M4 1,810 1,795 1,844
Na,M4 0,190 0,205 0,156
Na,A 0,356 0,409 0,351
Ka,A 0,161 0,163 0,251
Vakanssi 0,483 0,428 0,398
Leake et al. 1997
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Näyte X001 Eclev**
Paino-%
38,00 44,20 49,08
1,02 2,10 -
16,10 13,00 14,84
9,83 17,20 12,63
MgO 6,00 7,40 8,71
MnO 0,18 0,27 -
CaO 22,70 11,10 11,97
0,71 1,81 2,77
0,01 0,71 -
P2O5 0,03 0,26 -
Yhteensä 94,58 98,05 100,00
LOI 5,42 1,95 -
ppm
Cr 52,7 71,5 -
Ni 28 84,8 -
Co 28,5 48 -
Sc 29,8 60 -
V 209 428 -
Cu 9,52 65,4 -
Rb 0,69 21,8 -
Sr 1220 274 -
Zr 6,87 117 -
Hf <0.5 3,4 -
Y 3,42 39,2 -
Nb 1,61 1,83 -
Ta <0.2 <0.2 -
U <0.2 <0.2 -
Th <0.5 <0.5 -
Pb 1,69 2,47 -
La 2,49 13,9 -
Ce 3,34 34,9 -
Pr 0,28 4,97 -
Nd 0,94 24,3 -
Sm 0,22 5,5 -
Eu 0,41 1,65 -
Gd 0,41 6,31 -
Tb <0.1 1,08 -
Dy 0,54 6,75 -
Ho 0,13 1,41 -
Er 0,37 3,92 -
Tm <0.1 0,55 -
Yb 0,37 3,67 -
Lu <0.1 0,55 -
Eu/Eu* 4,2 0,86 -
4,49 2,52 -
**Stipska ja Powell 2005
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Näyte X001 Ju-11-8-5
Kvartsi 0,0 0,0
Plagioklaasi 48,7 46,1
Ortoklaasi 5,4 0,1
Diopsidi 22,5 25,1
Nefeliini 0,0 3,0
Hypersteeni 3,7 4,7
Oliviini 14,0 8,6
Ilmeniitti 2,7 1,2
Magnetiitti 2,3 0,6
Kalsiitti 0,0 15,2
Apatiitti 0,6 0,1
